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Proble´matique
La grande majorite´ des experts s’accorde a` penser que les e´missions anthropiques
de GES (gaz a` effet de serre) sont a` l’origine de divers de´sordres climatiques (voir par
exemple White et al. (2003)).
Parmi ces gaz, le CO2 (gaz carbonique ou dioxyde de carbone), produit en quan-
tite´ conside´rable par les transports, l’habitat ou les activite´s industrielles est consi-
de´re´ comme responsable en grande partie de l’augmentation de l’effet de serre. Les
engagements internationaux formalise´s a` Kyoto en 1997 doivent se traduire par une
re´duction de ces e´missions de CO2 directement lie´es a` l’activite´ humaine “produc-
trice” aujourd’hui de 30 milliards de tonnes de CO2 par an. Un chiffre qui pourrait
atteindre 110 milliards en 2100 avec comme conse´quences directes l’augmentation
des tempe´ratures, la fonte des glaciers et l’e´le´vation du niveau des mers. Devant la
menace d’un bouleversement climatique de grande ampleur, une re´duction drastique
et rapide des e´missions anthropiques de CO2 dans l’atmosphe`re apparait aujourd’hui
incontournable. Dans ce contexte, la re´cupe´ration du CO2 au niveau des principales
sources d’e´mission industrielles, puis son stockage a` long terme fait l’objet d’un inte´reˆt
croissant au niveau international.
La protection de l’environnement conduit aujourd’hui a` pre´coniser l’injection et le
stockage de´finitif des gaz acides, notamment le CO2, dans des formations ge´ologiques
perme´ables (aquife`res sale´s ou re´servoirs pe´troliers) ou au fond des oce´ans. Les fluides
naturels pre´sents dans ces re´servoirs (souvent de la saumure voire des hydrocarbures)
ont une capacite´ a` dissoudre ces gaz en quantite´s importantes, selon une dynamique
qui reste imparfaitement connue, et a` les entrainer dans leurs e´ventuels mouvements
a` l’e´chelle re´gionale, ou a` leur permettre une migration locale par diffusion.
La spe´cificite´ du stockage des gaz acides dans le sous-sol est que ce stockage
doit eˆtre de´finitif ou de tre`s longue dure´e (plusieurs milliers d’anne´es au moins). Le
choix du re´servoir et de la structure du site ge´ologique est capital pour assurer une
se´questration sans fuite vers l’atmosphe`re. On peut distinguer trois types de formation
hoˆtes : aquife`re, gisement pe´trolier ou gazier et oce´an (cf. Fig 1). Quelle que soit la
nature du pie`ge, il existe trois e´tapes dans le stockage d’un gaz re´actif tel que le CO2 :
1. Dans un premier temps le gaz injecte´ constitue une phase supple´mentaire (ga-
zeuse ou supercritique) dans l’espace poreux du re´servoir. Il circule avec l’eau
ou la saumure le long des lignes de gradient de pression et par effet densitaire.
C’est un pie´geage hydrodynamique et structural.
2. Selon une cine´tique propre au gaz injecte´, aux fluides en place, aux conditions
de pression et de tempe´rature du re´servoir, ainsi qu’a` la re´partition des types
de roches au sein de la formation hoˆte, le gaz va peu a` peu se solubiliser dans
le fluide en place : il s’agit d’un pie´geage par dissolution.
3. Enfin, le gaz dissous peut e´ventuellement re´agir directement ou indirectement
avec les mine´raux, voire la matie`re organique pre´sente dans la formation ge´olo-
gique. Si le bilan net des re´actions, rapporte´ sur le long terme a` l’ensemble de la
formation ge´ologique concerne´e, favorise la pre´cipitation de carbonate ; de`s lors,
du CO2 peut eˆtre fixe´ sous forme solide dans la matrice. Il s’agit du pie´geage
mine´ral.
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Fig. 1 – Sche´matisation des diffe´rentes solutions de se´questrations de CO2
Pour des raisons lie´es a` la suˆrete´ du pie´geage, mais aussi a` son couˆt, on cherche a`
pre´dire quelle sera l’e´volution des sites pendant des dure´es qui s’expriment en sie`cles
ou en mille´naires. Cette exigence a un corollaire : que la vitesse a` laquelle les mine´raux
vont re´agir soit de´crite avec pre´cision.
Les travaux de´ja` re´alise´s confirment ou re´ve`lent le manque de mesures expe´rimen-
tales des parame`tres de´terminants, tant du point de vue des e´coulements (perme´abi-
lite´s relatives, viscosite´s) que du point de vue des interactions avec la roche (cine´tique
des re´actions, efficacite´ du couplage re´action-transport en milieu poreux).
Les acquis scientifiques sont principalement issus (i) de l’e´tude d’analogues natu-
rels (zone de percolation naturelle de CO2 au travers d’aquife`res), (ii) du suivi des
premie`res expe´riences “grandeur nature” de se´questration ge´ologique de CO2 (ex :
Utsira, Mer du Nord, Baklid et al. (1996)), et (iii) de simulations nume´riques de type
re´servoir utilisant des extrapolations de donne´es thermodynamiques. Toutefois, les in-
certitudes sur les valeurs des constantes d’e´quilibres et sur les parame`tres cine´tiques
sont importantes.
Depuis quelques anne´es, de nombreux auteurs se sont inte´resse´s aux conse´quences
de l’injection d’un gaz acide comme le CO2 dans un re´servoir ge´ologique. Mais les
re´actions chimiques et les diffe´rents processus qui peuvent en de´couler sont tellement
vastes et complexes que nombre d’entre eux restent peu connus. Quelques auteurs
ont e´tudie´ le devenir des re´servoirs (e´tanche´ite´ sur plusieurs anne´es, risque de fuite)
comme Ketzer and Carpentier (2003), Le Gallo et al. (2004) et Ketzer et al. (2005)
qui ont plus particulie`rement centre´ leur attention sur le champ de Forties en mer
du Nord. D’autres auteurs ont oriente´ leurs travaux sur les proprie´te´s de me´lange
(viscosite´, masse volumique, . . . ) du CO2 avec diffe´rentes saumures (Takenouchi and
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Kennedy (1964), Plummer and Busemberg (1982), King et al. (1992), Duan and Sun
(2003) et Spycher et al. (2003)). D’autres se sont concentre´s sur les cine´tiques de
re´actions comme Pitzer (1973) et plus re´cemment Pokrovsky et al. (2000), Pokrovsky
and Schott (2002) et Pokrovsky et al. (2005). Pour finir cette liste non exhaustive
Rosenbauer et al. (2005), Kaszuba et al. (2003) et Kaszuba et al. (2005) ont quant
a` eux re´alise´ les premie`res expe´riences en re´acteur ferme´ dans les conditions de tem-
pe´rature et pression correspondantes aux conditions in situ. Mais aucune e´tude n’a
e´te´ publie´e a` partir d’expe´riences dynamiques tant pour les aspects ge´ochimiques
qu’hydrodynamiques dans des conditions de tempe´rature et pression de re´servoir.
Dans cette perspective, l’objectif principal de cette the`se est de fournir les don-
ne´es quantitatives de base permettant de construire ou, le cas e´che´ant, de valider la
mode´lisation ge´ochimique et hydrodynamique d’un site de stockage.
Objectifs
L’objectif de ce travail de the`se est de mesurer les conse´quences de l’injection de
CO2 sur la re´activite´ et la structure de l’espace poral et, in fine, sur les proprie´te´s
de transport aux travers d’expe´riences de percolation controˆle´es dans des conditions
thermodynamiques reproduisant les conditions in situ.
Ce travail de recherche s’est de´veloppe´ autour de trois axes principaux, a` savoir :
– le de´veloppement de dispositifs expe´rimentaux permettant l’injection de
saumures charge´es en CO2 a` travers des e´chantillons naturels dans les conditions
de stockage ge´ologique (T < 200 oC et P < 200 bar) ;
– l’e´tude de la percolation re´active de CO2 dans des conditions de re´servoirs natu-
rels a` travers des roches carbonate´es et leur couverture (argilite fracture´e) ;
– l’e´tude des processus d’alte´ration des roches silicate´es (y compris ultra-basiques)
lors de la percolation de CO2.
La grande diversite´ de types de re´servoirs implique que diffe´rentes conditions ge´o-
chimiques (fluides et roches) et hydrodynamiques (perme´abilite´, porosite´, dispersi-
vite´, . . . ) peuvent eˆtre rencontre´es. Dans la plupart des cas, les conse´quences hydro-
thermo-ge´ochimiques de l’injection de CO2 dans ces re´servoirs sont peu connues dans
les conditions du stockage.
Afin de mieux comprendre les processus re´actionnels engendre´s par l’injection de
CO2, la microtomographie RX est utilise´e dans cette e´tude. La microtomographie
synchrotron permet de quantifier, de l’e´chelle du µm a` celle du cm, les modifications
structurales du milieu poreux du fait de la percolation re´active. Ces modifications
(ouverture des fissures, surface re´active, tortuosite´, porosite´ . . . ) sont ainsi relie´es
aux proprie´te´s macroscopiques telles que la perme´abilite´.
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Ce manuscrit s’articule autour de 4 parties. La premie`re partie de ce travail est in-
troductive. Elle permet de revenir sur les travaux re´alise´s jusqu’a` pre´sent dans le cadre
du stockage ge´ologique du CO2 que ce soit sur les re´actions chimiques, le transport
re´actif et les modifications hydrodynamiques. Elle revient d’abord sur la description
du milieu poreux et sur les me´thodes quantitatives utilise´es pour le de´crire. Elle est
ensuite consacre´e a` la de´finition du transport re´actif et a` sa quantification. L’effet
de l’he´te´roge´ne´ite´ physique du milieu sur le transport d’e´le´ments re´actifs est rappele´
(phe´nome`ne de wormholing). Ces diffe´rents rappels nous permettent finalement de
de´finir plus pre´cise´ment les grandes questions de ce travail.
La deuxie`me partie de ce manuscrit pre´sente l’approche expe´rimentale que nous
avons de´veloppe´e pour e´tudier les re´actions fluide-roche et les conse´quences sur les
proprie´te´s hydrodynamiques lors de l’injection d’une saumure charge´e en CO2 a` tra-
vers un milieu poreux he´te´roge`ne. Les deux dispositifs expe´rimentaux de´veloppe´s
pendant cette the`se y sont pre´cise´ment de´crits ainsi que les protocoles d’analyses.
La partie III est consacre´e aux re´sultats expe´rimentaux obtenus dans le cadre
de l’injection massive de CO2 a` travers des e´chantillons naturels issus d’un re´servoir
carbonate´. Diffe´rentes expe´riences permettant de suivre les interactions fluide-roche
le long du chemin d’e´coulement du CO2 y sont de´taille´es. Le dernier chapitre de cette
partie (chapitre 10) est consacre´ a` l’e´tude de l’injection alternative d’une saumure
charge´e en CO2 et de CO2 gaz a` travers une argilite fracture´e.
Enfin la quatrie`me partie expose des e´tudes de percolation d’une saumure charge´e
en CO2 a` travers des roches silicate´es. Le premier chapitre (chapitre 11) pre´sente des
expe´riences de percolation re´alise´es a` travers des e´chantillons de gre`s a` ze´olites de
la formation de Pretty Hill en Australie. Le second chapitre (chapitre 12) s’attarde
sur les interactions fluide-roche et leurs localisations a` l’e´chelle du pore dans des
e´chantillons artificiels re´alise´s par frittage de grains de dunite de San Carlos.
Premie`re partie
E´tude bibliographique

Chapitre 1
Le stockage ge´ologique du CO2 :
proble´matique industrielle et
scientifique
Selon les pre´visions de l’AIE (Agence Internationale de l’E´nergie), la consom-
mation mondiale d’e´nergie devrait progresser de 70% entre 2000 et 2030. Dans ce
contexte, les e´nergies fossiles telles que le pe´trole, le gaz et le charbon devraient
continuer a` jouer un roˆle incontournable et dominant, pour repre´senter jusqu’a` 90%
de la consommation totale. Cette croissance de la demande pose deux de´fis techno-
logiques majeurs pour d’une part, renouveler et diversifier les ressources et d’autre
part, concilier la consommation de cette quantite´ accrue d’e´nergies fossiles avec la
ne´cessite´ de re´duire les e´missions de gaz a` effet de serre lie´es aux activite´s humaines.
En effet, les risques de changements climatiques sur Terre re´sultent essentiellement
de la combustion de produits fossiles extraits du sous-sol et contenant du carbone. Ces
combustions provoquent l’e´mission dans l’atmosphe`re de grandes quantite´s d’un gaz
a` effet de serre, le dioxyde de carbone, appele´ aussi gaz carbonique. Selon l’AIE, les
e´missions globales de CO2 issues de la combustion de produits fossiles devraient croitre
de 62% entre 2002 et 2030 (cf. figure 1.1). La collectivite´ franc¸aise a` elle seule, e´met
plusieurs centaines de millions de tonnes de gaz carbonique chaque anne´e. Face a` la
menace se´rieuse de changement climatique, trois types de solutions comple´mentaires
peuvent eˆtre mises en œuvre :
– la premie`re consiste a` limiter notre consommation d’e´nergies fossiles qui e´mettent
du CO2 graˆce a` des moteurs ou chaudie`res plus performants et aussi graˆce a` un
meilleur comportement des utilisateurs ;
– la seconde consiste a` remplacer les e´nergies fossiles par d’autres e´nergies qui
n’e´mettent pas ou tre`s peu de CO2 telles que l’e´nergie nucle´aire, l’e´nergie hy-
draulique, les biocarburants, les e´oliennes, l’e´nergie solaire ;
– la troisie`me consiste a` e´viter tout rejet de CO2 dans l’atmosphe`re en captant
ce gaz de`s sa source de production et en le stockant dans le sous-sol ou` il ne
pourra plus contribuer au re´chauffement climatique plane´taire. Cette technolo-
gie pourrait eˆtre mise en œuvre partout ou` les e´missions de CO2 sont concen-
tre´es, c’est-a`-dire principalement dans les secteurs de la production d’e´lectricite´
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Fig. 1.1 – Graphique comparatif entre l’e´volution de la production mondiale de char-
bon, pe´trole et gaz, et l’e´volution de la concentration atmosphe´rique en CO2, de 1850
a` 2100 (copyright : AIE WEO 2004).
et de la grande industrie comme les cimenteries ou les centres side´rurgiques.
Cette dernie`re solution qui inte`gre e´galement le transport du gaz pour l’acheminer
depuis le lieu de captage vers le lieu de stockage est tre`s prometteuse sur le plan
environnemental et industriel (Holloway (1997)) :
– son inte´reˆt environnemental provient de la tre`s grande capacite´ de la plane`te a`
stocker le gaz carbonique. On estime la capacite´ de stockage souterrain entre 1
000 et 10 000 milliards de tonnes de CO2 comparativement aux 30 milliards de
tonnes e´mises annuellement au plan mondial ;
– son inte´reˆt industriel est soutenu par la conviction qu’une mobilisation mondiale
contre le changement climatique est ne´cessaire et que malgre´ toutes les autres
actions entreprises telles la maˆıtrise de l’e´nergie, le de´veloppement des e´nergies
renouvelables et de l’e´nergie nucle´aire, ces technologies seront indispensables
pour permettre d’enrayer un trop fort de´veloppement des e´missions de CO2 .
Toutefois, cette technologie se heurte aujourd’hui d’une part, a` des couˆts relativement
e´leve´s dont le montant global (captage, compression, transport et stockage), est e´value´
entre 40 et 70 $/t de CO2 et d’autre part, a` l’incertitude concernant le comportement
du CO2 dans les structures ge´ologiques pendant des milliers d’anne´es. Par conse´quent,
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pour eˆtre mise en œuvre a` grande e´chelle (stockage de dizaines de millions de tonnes),
cette filie`re ne´cessite d’importants progre`s scientifiques et technologiques afin de la
rendre attractive e´conomiquement et de garantir la fiabilite´ a` long terme des lieux de
stockage. Pour faire face a` ce double de´fi, un effort soutenu de recherche scientifique
et technologique doit eˆtre poursuivi en ce qui concerne chaque nouvelle e´tape de cette
solution. C’est d’ailleurs dans cet objectif que s’inscrit ce travail de the`se.
1.1 Le principe du stockage ge´ologique du CO2
Le captage du CO2 repre´sente aujourd’hui 70% du couˆt global de la solution et
constitue un enjeu technologique et e´conomique conside´rable. On distingue usuelle-
ment trois cate´gories de proce´de´s (cf. figure 1.2) :
– le traitement des fume´es “post combustion”, en aval des installations de produc-
tion. Il s’agit soit d’ame´liorer les technologies existantes de lavages par solvant
employe´es pour le traitement du gaz naturel en particulier, soit de mettre au
point d’autres types de technologies : refroidissement et condensation, mem-
branes de se´paration, adsorption. Ces technologies ont l’avantage d’eˆtre adap-
te´es aux installations existantes sans modification du proce´de´ de fabrication
mais elles doivent fonctionner avec de grands volumes de fume´es a` basse pression
et faible concentration de CO2 ce qui constitue des conditions peu favorables ;
– les techniques d’oxycombustion : ces techniques ne traitent pas directement le
proble`me mais le simplifient. L’ide´e consiste a` utiliser de l’oxyge`ne et non plus
de l’air en tant que comburant principal de l’installation. Ceci permet d’e´lever
conside´rablement la concentration de CO2 dans les fume´es et d’ame´liorer ainsi
sensiblement l’efficacite´ des techniques appartenant a` la premie`re cate´gorie ;
– les techniques de “pre´-combustion”qui pre´voient le captage du carbone en amont
des installations avant toute combustion. On parle aussi de de´carbonisation. Il
s’agit de transformer le combustible fossile en hydroge`ne, en isolant au passage
le CO2. Pour cela, le combustible est transforme´ en gaz de synthe`se, constitue´
par un me´lange de CO et d’hydroge`ne par vapore´formage en pre´sence d’eau
ou par oxydation partielle en pre´sence d’oxyge`ne. Puis le CO pre´sent dans le
me´lange re´agit avec l’eau pour former du CO2 et de l’hydroge`ne. Le CO2 est
alors se´pare´ de l’hydroge`ne dans de bonnes conditions et l’hydroge`ne peut eˆtre
utilise´ pour produire de l’e´nergie sans e´mission de CO2.
Apre`s la phase de captage, il faut pouvoir stocker le CO2 pendant des dure´es suf-
fisamment longues pour couvrir au minimum la pe´riode pendant laquelle le proble`me
des e´missions de gaz a` effet de serre risque de demeurer critique. On peut estimer qu’il
suffira de de´passer l’e`re d’utilisation massive des e´nergies fossiles, soit deux a` trois
sie`cles. Il n’est pas absolument ne´cessaire de garantir que le dioxyde de carbone sera
emprisonne´ dans le sous-sol “pour toujours” mais il s’agit de constituer des stockages
tampons permettant de diffe´rer son e´mission dans l’atmosphe`re. La question de la
dure´e du stockage constitue une dimension importante de la proble´matique de la re´-
duction de la concentration de CO2 dans l’atmosphe`re. Cette solution est ne´anmoins
envisage´e pour stocker le gaz sur des pe´riodes pouvant atteindre plusieurs milliers
d’anne´es.
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Fig. 1.2 – Sche´ma des trois cate´gories de proce´de´s de traitement des gaz pour l’ex-
traction du CO2. A : technique de post-combustion, B : technique d’oxycombustion,
C : technique de pre´-combustion. (Sche´ma issu du Rapport BRGM : la capture et le
stockage ge´ologique du CO2, ADEME (2005))
1.2 Injection de CO2 a` grande e´chelle
Le stockage ge´ologique pose certes des proble`mes complexes, en particulier pour
garantir la fiabilite´ des stockages sur le tre`s long terme et pour appre´cier son impact
environnemental ; ne´anmoins, ce mode d’action est prometteur : sa cre´dibilite´ s’appuie
sur l’existence depuis plusieurs millions d’anne´es de gisements naturels de CO2 (on
en trouve par exemple dans le sud de la France). Elle est renforce´e par la re´alisation
d’expe´riences de de´monstration a` grande e´chelle sur plusieurs sites a` travers le monde.
Rappelons que le CO2 devant eˆtre stocke´ au-dela` de 800 m de profondeur (afin
d’avoir une pression hydrostatique e´quivalente d’au moins 80 bar), pour que la pres-
sion le maintienne a` l’e´tat liquide, trois types de stockage ge´ologique sont envisa-
geables (cf. figure 1.3) :
– le stockage dans les aquife`res salins profonds, dont les capacite´s sont estime´es
a` plusieurs milliers de milliards de tonnes ;
– le stockage dans des gisements de pe´trole et de gaz naturel e´puise´s ou en phase
de de´clin, via l’adaptation d’un proce´de´ de´ja` largement expe´rimente´ dans l’in-
dustrie pe´trolie`re ;
– le stockage dans les veines de charbon des gisements non encore exploite´s, l’in-
jection pouvant s’accompagner d’une production de me´thane valorisable.
Dans les aquife`res salins profonds.
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Fig. 1.3 – Les diffe´rents re´servoirs susceptibles de se´questrer le CO2. (Sche´ma issu
du Rapport BRGM : La capture et le stockage ge´ologique du CO2, ADEME (2005))
Ces nappes souterraines d’eau sale´e sont situe´es a` grandes profondeurs. Elles ne
constituent ni une ressource en eau potable, ni en eau d’irrigation. Elles offrent de plus
grandes capacite´s de stockage que les gisements d’hydrocarbures et sont relativement
mieux re´parties a` la surface du globe. Les capacite´s mondiales de stockage de CO2
dans ces aquife`res profonds seraient de 400 a` 10000 milliards de tonnes (d’apre`s
GIEC (2005)). La largeur de la fourchette s’explique par une mauvaise connaissance
de l’e´volution a` long terme des plus grands stockages car ces aquife`res n’ont e´te´ que
peu e´tudie´s. Un effort de recherche important doit par conse´quent eˆtre engage´ pour
caracte´riser ces sites et pre´ciser leur comportement a` long terme.
Dans les gisements d’hydrocarbures (gaz ou pe´trole).
Ceux-ci pre´sentent a priori de nombreux avantages : le milieu ge´ologique est re-
lativement bien connu, son e´tanche´ite´ a, d’une certaine manie`re, de´ja` e´te´ e´prouve´e
et, dans le cas des gisements de pe´trole, il est possible de rentabiliser partiellement
l’ope´ration d’injection graˆce a` l’augmentation induite de la production de pe´trole.
Malheureusement, comme chacun sait, on ne trouve pas de gisements d’hydrocarbures
exploite´s partout a` la surface de la plane`te. Par ailleurs, les volumes de stockage dis-
ponibles ne sont pas toujours a` la hauteur des besoins de stockage sur le long terme.
Les capacite´s mondiales de stockage seraient de l’ordre de 930 milliards de tonne de
CO2 (d’apre`s GIEC (2005)).
Dans les veines de charbon non exploitables.
Celles-ci pre´sentent des caracte´ristiques inte´ressantes en raison de leur capacite´
a` adsorber pre´fe´rentiellement le CO2 a` la place du me´thane naturellement pre´sent
dans le charbon. De plus, ce me´canisme de pie´geage du CO2 permet de re´cupe´rer et
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de valoriser du me´thane en surface et de rendre ce proce´de´ plus attrayant e´conomi-
quement. La capacite´ mondiale de stockage de CO2 dans les mines de charbon non
exploitables serait de l’ordre de 40 milliards de tonnes (d’apre`s GIEC (2005)) mais
elle n’est pas encore garantie. En effet, la faisabilite´ de cette solution doit eˆtre confir-
me´e pour savoir si la faible perme´abilite´ de ce type de formation, bien plus faible que
pour les gisements d’hydrocarbures ou les aquife`res adapte´es au stockage de CO2,
est compatible avec la ne´cessite´ d’injecter d’importants volumes de CO2 sans avoir a`
multiplier les puits d’injection.
Dans les formations de roches basiques et ultra-basiques
Une autre forme de stockage consiste a` pie´ger le CO2 sous forme mine´rale par
re´action avec les mine´raux des formations ge´ologiques du site d’injection jusqu’a` ce
que ce gaz soit finalement incorpore´ dans la matrice solide (voir par exemple Gunter
et al. (1996)). Ce mode de stockage par pie´geage mine´ral serait tre`s suˆr sur le long
terme. Une de ces possibilite´s est le stockage dans les formations de roches basiques
et ultra-basiques qui, en raison de la grande re´activite´ des dites roches vis a` vis du
CO2, de leur relativement bonne distribution a` l’e´chelle mondiale dans des endroits
parfois strate´giques (exemple trapps du Deccan couple´s a` l’essor de l’industrialisation
de l’Inde), du faible risque a` long terme lie´ a` ce stockage, et de la pertinence d’un
me´canisme naturel fondamental.
1.2.1 Expe´rience de stockage a` Sleipner
La premie`re expe´rience a` grande e´chelle de stockage dans un aquife`re salin a e´te´
engage´e en mer du Nord ou`, depuis 1996, le groupe pe´trolier norve´gien Statoil injecte
du CO2 dans un aquife`re salin situe´ sous le fond de la Mer du Nord (voir Baklid
et al. (1996)). Le gaz naturel exploite´ est essentiellement constitue´ de me´thane mais
contient aussi de 4 a` 10% de CO2. Pour respecter les crite`res de vente, le gaz naturel
doit eˆtre traite´ pour diminuer sa teneur en gaz carbonique a` 2,5%. Cette ope´ration
est re´alise´e en offshore. Le gaz naturel produit est achemine´ sur une autre plate-forme
pour en extraire le CO2 (proce´de´ d’absorption par des amines). Ce dernier est alors
directement injecte´ dans le plus grand aquife`re salin local, a` pre`s de 1000 me`tres de
profondeur, dans la formation gre´seuse d’aˆge Mio-Plioce`ne d’Utsira (cf. figure 1.4).
Chaque anne´e un million de tonnes de CO2 est enfoui dans le sous-sol marin, au
lieu d’eˆtre rejete´ dans l’atmosphe`re comme cela se pratique habituellement. Les frais
d’injection sont compense´s par l’existence en Norve`ge d’une taxe sur les e´missions de
CO2 offshore (50 $ par tonne de CO2 e´mis lorsqu’a de´marre´ le projet, 38 $ par la
suite).
Des e´tudes sont mene´es pour connaˆıtre le devenir du gaz re´injecte´ dans cette
formation perme´able et son impact sur les mine´raux des roches hoˆtes a` long terme
(cf. figure 1.5). Les signaux ge´ophysiques montrent sa pre´sence dans l’aquife`re, mais
les donne´es sont aujourd’hui insuffisantes pour e´valuer quantitativement son devenir
dans le temps et dans l’espace.
La pre´sence de fines couches d’argile schisteuse a radicalement affecte´ la distri-
bution du CO2 dans le re´servoir. Celui-ci a migre´ late´ralement sur des centaines de
me`tres au-dessous de l’argile.
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Fig. 1.4 – A gauche : Photographie de la plate-forme a` Sleipner en mer du Nord ou` du
CO2 est injecte´ dans un aquife`re profond. A droite : Localisation et sche´ma illustrant
la re´injection de CO2 a` Sleipner (Mer du Nord). (Ope´rateur pe´trolier Statoil, projet
europe´en SACS). Injection de CO2 dans l’aquife`re sale´ de Utsira, d’apre`s Baklid et al.
(1996)
Les expe´riences de ge´ochimie ont montre´ que le sable dans la formation d’Utsira
a une re´action limite´e avec le CO2 (voir Zweigel and Gale (2000)). La plupart des
re´actions se sont produites avec les phases carbonate´es, mais celles-ci e´taient en pro-
portion tre`s faible (environ 3%). D’apre`s les premie`res e´tudes re´alise´es sur Utsira,
il semble que le pie´geage mine´ralogique du CO2 ne soit pas tre`s efficace ou tout au
moins que celui-ci ne soit pas tre`s significatif.
1.2.2 Re´cupe´ration assiste´e de pe´trole a` Weyburn
D’autres projets sont en cours de re´alisation a` travers le monde. Parmi eux, celui
de la compagnie PanCanadian (aujourd’hui, EnCana) qui consiste en l’injection de
CO2 produit par une centrale thermique situe´e dans l’E´tat du Dakota aux E´tats-
Unis depuis 2000. Ce projet a pour double objectif la re´cupe´ration assiste´e de l’huile
restant dans le gisement de Weyburn, et la se´questration du gaz. Plus largement, le
bassin d’Alberta au Canada est tre`s concerne´ par les de´chets gazeux, car nombre de
gisements de gaz y contiennent du CO2 et/ou du H2S. Ainsi, on s’inte´resse aussi a` la
re´injection de H2S, qui n’est pas un gaz a` effet de serre mais un gaz acide sous-produit
de l’extraction pe´trolie`re et sans de´bouche´ e´conomique suffisant.
En janvier 2001, un programme de recherche international a de´marre´ sous l’e´gide
de l’Agence Internationale de l’E´nergie (AIE), baptise´ AIE Weyburn CO2 Monitoring
and Storage Project. Son but : tirer parti de cette ope´ration industrielle pour e´tudier le
stockage ge´ologique du CO2 dans un re´servoir pe´trolier et examiner comment concilier
re´cupe´ration de pe´trole et stockage a` long terme. Il est pre´vu d’injecter 1,8 millions
de tonnes de CO2 par an pendant 15 ans, ce qui permettra de stocker de´finitivement
20 millions de tonnes de CO2 tout en produisant 130 millions de barils. L’enjeu est
conside´rable : l’expe´rience acquise dans ce domaine sera de´terminante pour l’avenir
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Fig. 1.5 – Position du point d’injection du CO2 a` Sleipner et re´sultats des diffe´rentes
enqueˆtes sismiques re´pe´te´es, d’apre`s Baklid et al. (1996).
du stockage ge´ologique dans les re´servoirs d’hydrocarbures.
1.2.3 Projet complet de captage et injection a` Lacq
La ste´ Total a annonce´ un projet pilote de captage-stockage ge´ologique de CO2
dans la re´gion de Lacq (captage par oxycombustion dans l’usine de Lacq et injection
dans le gisement de gaz de´ple´te´ de Rousse a` 30 km de la`). Le couˆt du projet est de
50 millions d’euros.
L’injection de CO2 est pre´vue de´but 2009 dans le re´servoir dolomitique fracture´
de la Dolomie de Mano, d’aˆge jurassique supe´rieur. Ce re´servoir situe´ a` 4500 m de
profondeur a produit pendant 35 ans du gaz (me´thane principalement) en passant
d’une pression initial de 480 bars a` une pression d’environ 30 bars. La tempe´rature y
est de 150 oC. Il est pre´vu d’y injecter jusqu’a` 120 000 tonnes de CO2 en deux ans.
1.2.4 Autres exemples de sites de stockage ge´ologique
Voici une liste non exhaustive d’exemples de site “pilote” de stockage ge´ologique
du CO2 (cf. figure 1.7) :
– K12B (mer du Nord hollandaise) : le CO2 e´mis par l’exploitation de ce gisement
off-shore est directement re´injecte´ dans le sous-sol du site. Ce gisement est
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Fig. 1.6 – Chaˆıne comple`te de se´questration ge´ologique de CO2 a` Lacq, depuis l’oxy-
combustion, la de´shydratation, le transport par pipeline vers Rousse (40 km) et l’in-
jection.
exploite´ par Proned, filiale de Gaz de France.
– Snohvit (Norve`ge) : sur le gisement de gaz naturel off-shore de Snohvit (le CO2
est se´pare´ du gaz extrait et re´injecte´ dans le sous-sol sur le site.
– Casablanca (Espagne) : ce gisement de pe´trole off-shore n’est plus exploite´. Du
CO2 d’origine industrielle y est injecte´ pour eˆtre stocke´.
– Lindach (Autriche) : le gisement de gaz on-shore de Lindach est situe´ a` 500 m
de profondeur. Il rec¸oit du CO2 d’origine industrielle qui y est stocke´.
– Otway Basin (Australie) : Projet CO2CRC. Ils injectent du CO2 a` 2000 m de
profondeur depuis avril 2008. L’objectif e´tant pour le moment d’y injecter 100
000 tonnes.
1.3 Les questions encore en suspend
Dissous dans les saumures naturelles du sous-sol, le dioxyde de carbone est sus-
ceptible d’entrainer des re´actions avec les mine´raux. Un des principaux objectifs est
de passer en revue les effets possibles de ces interactions : effets be´ne´fiques dans le cas
ou` la capacite´ de se´questration offerte par la roche hoˆte se trouve augmente´e (concept
de “pie´geage mine´ralogique”) ; effets pervers, en revanche, si les re´actions mine´rales
sont une cause d’endommagement du re´servoir (cimentation : risque pour l’injecti-
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Fig. 1.7 – Ensemble des projets de stockage ge´ologique du CO2
vite´ ou dissolutions : risques de tassement), ou meˆme d’alte´ration de la couverture
(dissolutions dans la matrice ou les fractures : risque pour la tenue me´canique, pour
l’e´tanche´ite´, et donc pour la surete´).
Le concept de “pie´geage mine´ralogique”
L’un des me´canismes permettant un pie´geage durable du CO2 est l’incorporation
mine´rale de cette mole´cule par pre´cipitation au sein de mine´raux carbonate´s. La
formation de carbonates est possible dans la mesure ou` la roche hoˆte du gaz contient
certains mine´raux “pre´curseurs”, solubles en pre´sence de la saumure enrichie en CO2
dissous, et capables d’apporter des espe`ces ioniques (Ca2+, Mg2+, Fe2+ . . . ) aptes
a` se recombiner avec le bicarbonate. Bien suˆr, il faut aussi que la pre´cipitation des
carbonates soit thermodynamiquement et cine´tiquement possible.
Ce concept de pie´geage mine´ral a e´te´ formule´ par Bachu et al. (1994), puis discute´
par plusieurs chercheurs canadiens. Il semble s’agir d’un me´canisme dont les conse´-
quences seraient appre´ciables de`s lors qu’un hydrodynamisme re´gional significatif -
ou tout autre me´canisme efficace de transfert a` l’e´chelle re´gionale - permet de trans-
porter le CO2 dissous et de le mettre en contact avec un volume important de roche
re´active. Par ailleurs, Gunter et al. (1996) ont montre´ que ce genre de me´canisme
est plus efficace dans les aquife`res silico-clastiques que dans les aquife`res carbonate´s.
En France, plusieurs chercheurs ont travaille´ sur cette the´matique au sein du projet
ANR Ge´ocarbone-Carbonatation.
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Les risques d’endommagement pe´trophysique
Si les interactions entre la saumure enrichie en CO2 et la matrice rocheuse mettent
en jeu la formation de mine´raux caracte´rise´s par une forte re´activite´ - autrement dit,
par une cine´tique de pre´cipitation rapide - alors il existe un risque de voir, a` court
terme (c.a`.d. pendant les ope´rations d’injection), la formation hoˆte localement obture´e
par des ciments, avec des conse´quences faˆcheuses pour l’injectivite´. Typiquement,
ce risque doit eˆtre envisage´ avec la calcite, comme l’ont prouve´ des expe´riences de
laboratoire (Svec and Grigg (2001)).
Un second type d’endommagement est possible, par dissolution massive des grains
et diminution sensible de la tenue me´canique, qu’il s’agisse du re´servoir ou de la
couverture (voir par exemple Le Guen et al. (2007)). Dans ce cas, des zones de faiblesse
pourraient se former sur le long terme, permettant aux fluides re´actifs de migrer hors
du re´servoir le long de drains pre´fe´rentiels, et finalement au gaz pie´ge´ de s’e´chapper
vers la surface.
En re´sume´, un certain nombre de verrous scientifiques et technologiques relatifs au
captage et stockage du CO2 subsistent encore aujourd’hui. Ainsi, dans le domaine du
captage, de nombreux travaux sur les mate´riaux (absorbants, adsorbants, membranes,
conditions de pression et de tempe´rature plus e´leve´es) et sur les proce´de´s sont encore
a` mener. Dans le domaine du stockage ge´ologique , la mode´lisation du devenir du CO2
dans le sous-sol a` long terme et la surveillance des sites de stockage (y compris des
puits) ne´cessitent encore des travaux importants. Dans les deux domaines de re´elles
perce´es technologiques peuvent encore eˆtre obtenues.
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Chapitre 2
E´coulement et transport dans les
milieux poreux
Nous nous inte´ressons dans ce chapitre aux milieux poreux ge´ologiques, possibles
re´servoirs hoˆtes pour le stockage du CO2. Par de´finition, un milieu poreux est un
mate´riel constitue´ par une matrice solide et des vides, appele´s pores. Le pourcentage
de vide d’une roche de´finit sa porosite´ totale. Ces vides peuvent eˆtre occupe´s par de
l’eau, de l’air ou d’autres fluides. Dans notre e´tude nous nous inte´ressons aux milieux
sature´s c’est-a`-dire des milieux dans lesquels tous les vides sont remplis d’une seule
phase fluide. La notion de porosite´ est tre`s importante en hydroge´ologie mais n’est pas
une condition suffisante a` l’e´coulement d’un fluide. C’est l’interconnexion des pores
ainsi que les relations fluides-solide qui de´finiront la circulation du fluide ; on parle
alors de perme´abilite´ du milieu poreux.
Dans ce chapitre, des de´finitions e´le´mentaires ne´cessaires a` la compre´hension des
e´coulements dans les milieux poreux seront aborde´es. En particulier, la loi de Darcy
sera introduite en rappelant ses conditions d’utilisations, puis les principaux me´ca-
nismes re´gissant le transport dans les milieux poreux seront rappele´s.
2.1 Parame`tres caracte´risant un milieu poreux
Par de´finition, un milieu poreux est un milieu cohe´sif ou non-cohe´sif qui pre´sente
a` l’inte´rieur une fraction de volume accessible a` un fluide (Guyon et al. (2001)). Cette
fraction de volume est compose´e de cavite´s, fractures ou pores, relie´s entre eux par
des canaux ou e´ventuellement isole´s. On peut distinguer trois classes de proble`mes
suivant les phases en pre´sence a` l’inte´rieur des pores :
1. une premie`re classe concerne le transport de particules solides qui est impor-
tant dans les proble`mes de filtration a` la surface ou dans le volume d’un filtre.
Il conduit en ge´ne´ral a` une modification au cours du temps des proprie´te´s hy-
drodynamiques du milieu ;
2. une deuxie`me famille de proble`mes concerne la situation ou` plusieurs fluides
non miscibles coexistent dans le milieu.Un ensemble de me´nisques se´pare les
diffe´rentes phases en pre´sence, et les effets capillaires doivent eˆtre pris en compte
pour caracte´riser les e´coulements relatifs des diffe´rentes phases. Cette situation
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se rencontre dans de tre`s nombreux exemples : sols partiellement sature´s en eau,
me´lange eau-huile dans les roches pe´trolife`res . . . ;
3. enfin, les e´coulements ou` le milieu est sature´ (c’est a` dire comple`tement rempli)
par une seule phase fluide ou encore par un ensemble de fluides miscibles.
Bien que ces trois types de proble`mes puissent eˆtre rencontre´s lors du stockage
ge´ologique du CO2 et en particulier dans un re´servoir pe´trolier, cette e´tude s’inte´resse
particulie`rement aux milieux poreux sature´s par une seule phase fluide.
2.1.1 Les diffe´rents types de porosite´
La fraction de volume “vide” occupant un milieu poreux de´finit une quantite´ que
l’on appelle la porosite´ du milieu poreux et que l’on note ge´ne´ralement φ. La porosite´
est de´finie par le rapport :
φ =
volume des pores
volume total
. (2.1)
Cependant, il est important de diffe´rencier la porosite´ connecte´e, qui permettra le
passage d’un fluide et donc une perme´abilite´ du milieu (cf. section 2.1.4) a` la porosite´
non-connecte´e. Cette porosite´ non-connecte´e peut parfois avoir un roˆle important
dans les re´actions fuide-roche lorsque le transport est domine´ par la diffusion (cf.
section 2.3.1).
2.1.2 La surface spe´cifique re´active
Tout comme la porosite´, la surface spe´cifique est une proprie´te´ ge´ome´trique
importante du milieu poreux. Elle intervient directement dans la prise en compte de
re´actions cine´tiquement limite´es a` la surface du solide (dissolution, sorption, . . . ). Elle
intervient aussi dans l’expression des relations entre la ge´ome´trie du milieux poreux
et l’e´coulement : les forces de frottement visqueux entre le fluide et les parois sont
d’autant plus grandes que la surface spe´cifique re´active est importante. La surface
spe´cifique re´active σr est ge´ne´ralement de´finie comme le rapport entre la surface
re´active et le volume total de pore (son unite´ est donc [L−1], voir Guyon et al. (2001)) :
σr =
surface re´active
volume total de pore
. (2.2)
Il est ne´cessaire de diffe´rencier la surface spe´cifique re´active de la surface spe´ci-
fique. En effet, la surface spe´cifique correspond a` l’interface totale fluide-roche d’un
milieu normalise´ par le volume de pore tandis que la surface spe´cifique re´active ne
conside`re uniquement la surface re´agissant avec le fluide en contact. La surface spe´-
cifique re´active est un parame`tre tre`s complique´ a` quantifier notamment dans les
milieux naturels ou` la taille des grains est donne´e par une distribution plutoˆt que par
une valeur unique. Pourtant la surface spe´cifique re´active est un parame`tre important
pour les mode`les de transport re´actif, notamment pour la quantification des re´actions
eau-roche.
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Les parame`tres tels que la porosite´ et la surface spe´cifique re´active sont, dans
les mode`les classiques, obtenus par moyennage sur un certain volume e´le´mentaire
repre´sentatif (VER) du mate´riau. La dimension du VER est au minimum d’une
dizaine de tailles de pores pour des mate´riaux tre`s homoge`nes. Le VER est beaucoup
plus grand, et est meˆme parfois impossible a` de´finir pour des mate´riaux he´te´roge`nes,
ou dont la structure pre´sente une tre`s large gamme d’e´chelles de longueur caracte´ris-
tiques. La notion de VER sera explique´e plus en de´tail dans la section 2.2.2.
2.1.3 La tortuosite´
Les proprie´te´s de transport des milieux poreux (e´coulement de fluides ou passage
de courant e´lectrique en sismique par exemple) font intervenir bien d’autres caracte´-
ristiques ge´ome´triques que la surface spe´cifique et la porosite´. La topologie du milieu
(nombre de pores auquel est relie´ chacun d’entre eux), la complexite´ des chemins de
passage a` travers l’espace des pores, les tailles caracte´ristiques des pores et des canaux
qui les joignent ont e´galement une influence importante.
Pour rendre compte de tels effets, on de´finit un parame`tre τ , appele´ tortuo-
site´. La tortuosite´ n’a pas de de´finition simple et universelle : diffe´rentes mesures de
tortuosite´ sont utilise´es en ge´ologie, ge´nie civil et chimie pour de´crire la re´sistivite´
d’un milieu poreux au processus d’advection, diffusion ou encore de conduction. Il
existe plusieurs de´finitions de la tortuosite´ : comme par exemple la tortuosite´ ge´o-
me´trique, la tortuosite´ hydraulique, la tortuosite´ e´lectrique, la tortuosite´ de diffusion
et dispersion, la tortuosite´ die´lectrique . . . . Ces diffe´rentes de´finitions sont discute´es
dans Ben Clennell (1997). Au cours de ce travail, nous nous sommes particulie`rement
inte´resse´s a` la tortuosite´ ge´ome´trique et hydraulique, de´finies ci-apre`s.
La tortuosite´ ge´ome´trique
La de´finition de la tortuosite´ la plus basique est la tortuosite´ du chemin d’e´cou-
lement τ . Il s’agit du rapport entre la longueur du chemin d’e´coulement tortueux le
et la longueur en ligne droite, l, dans le sens de l’e´coulement (cf. figure 2.1 (a), Adler
(1992)).
La tortuosite´ hydraulique
Selon Carman (1937), la de´finition de la tortuosite´ hydraulique diffe`re de la tortuo-
site´ ge´ome´trique par les de´finitions des longueurs des chemins d’e´coulement. Toujours
selon Carman (1937), la tortuosite´ hydraulique prend en compte la longueur effective
du chemin d’e´coulement emprunte´ par le fluide leh et non le chemin le plus court
leg (cf. Figure 2.1 (b)). D’autre part, les milieux naturels posse`dent en ge´ne´ral une
anisotropie e´leve´e qu’il faut conside´rer lors de la de´termination de la tortuosite´ (cf.
figure 2.1 (c)).
2.1.4 La perme´abilite´
La perme´abilite´ k est un parame`tre important dans plusieurs domaines de re-
cherche ; elle inte´resse les me´caniciens des sols, les hydroge´ologues, les ge´ochimistes
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Fig. 2.1 – (a) : sche´ma explicatif de la tortuosite´ ge´ome´trique : rapport entre la
longueur du chemin d’e´coulement tortueux le et la longueur en ligne droite, l, dans
le sens de l’e´coulement. (b) : sche´ma explicatif de la tortuosite´ hydraulique. (c) :
sche´ma explicatif de l’anisotropie.
. . . . On peut rencontrer la notion de perme´abilite´ relative ou intrinse`que, conduc-
tivite´ hydraulique ou coefficient de perme´abilite´ et par suite plusieurs formules de
calcul et diffe´rentes unite´s correspondantes. Dans ce me´moire, c’est la notion de per-
me´abilite´ intrinse`que qui est utilise´e. Par de´finition, la perme´abilite´ intrinse`que est
la proprie´te´ d’un corps poreux de se laisser traverser par les fluides inde´pendam-
ment des caracte´ristiques de celui-ci (voir par exemple Guyon et al. (2001)). Cette
constante, caracte´ristique d’un milieu poreux, est lie´e a` la forme des grains et a` la
porosite´ cine´matique (communication entre les pores). Elle n’est de´finie qu’a` l’e´chelle
macroscopique (ou d’un VER), sa formule est de´duite de la loi de Darcy (cf. §2.2.3)
et sa dimension est celle d’une surface [L2], (de Marsily (1986)). Une unite´ courante,
et retenue ici dans ce me´moire, est le darcy (1D = 1 (µm)2), bien adapte´ aux ordres
de grandeur de perme´abilite´ des milieux naturels.
Les relations entre les diffe´rentes grandeurs pre´sente´es ci-avant (φ, Ss, k) seront
de´veloppe´es dans la section 2.2.3. D’autres grandeurs macroscopiques sont aussi utili-
se´es dans l’e´tudes des milieux poreux telles que la perme´abilite´ des hydroge´ologues, le
coefficient de diffusion effectif, la dispersivite´. Cependant, bien qu’elles soient lie´es a`
la ge´ome´trie des pores, ces grandeurs ne de´crivent pas directement le milieu poreux ;
elles font re´fe´rence a` des proprie´te´s d’e´coulement de fluide ou de transport re´actif et
seront introduites plus loin, lorsque ces phe´nome`nes seront aborde´s.
2.2 E´tablissement des e´quations de l’e´coulement
L’e´coulement d’un fluide a` l’inte´rieur d’un milieu poreux est a priori complexe
du fait de la structure diphasique du mate´riau traverse´ par le fluide. Cependant en
re`gle ge´ne´rale, dans les milieux poreux naturels, la complexite´ du proble`me peut
notablement diminuer car les e´coulements se de´roulent a` des vitesses faibles et donc
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a` des nombres de Reynolds tre`s petits. Ces e´coulements sont stationnaires et, par
conse´quent, les gradients de pression sont proportionnels a` la vitesse d’e´coulement
dans les pores. Le re´gime est dit laminaire. Pour mieux comprendre les phe´nome`nes
d’e´coulements dans les milieux poreux, il est ne´cessaire d’e´tablir dans un premier
temps l’e´quation de continuite´ en milieu poreux. Cette e´quation exprime simplement
que, dans un volume ferme´ fixe, la variation de la masse de fluide contenu dans l’unite´
de temps est e´gale a` la somme alge´brique des flux massiques traversant la surface du
volume conside´re´. C’est donc le principe fondamental de conservation de la matie`re,
le “rien ne se perd, rien ne se cre´e tout se transforme” de Lavoisier.
2.2.1 E´coulement - Nombre de Reynolds
Dans un e´coulement quelconque de fluide, les deux me´canismes (convectif et diffu-
sif) de transport de quantite´ de mouvement sont simultane´ment actifs mais, suivant
la vitesse et la ge´ome´trie de l’e´coulement, ils n’auront pas le meˆme ordre de grandeur.
Convection
La quantite´ de mouvement par unite´ de volume est proportionnelle a` ρU (meˆme
si des facteurs ge´ome´triques interviennent) et on obtient un ordre de grandeur du flux
correspondant en la multipliant par U . Le flux de quantite´ de mouvement associe´ a` la
convection est donc proportionnel a` ρU2 ou` ρ est la densite´ du fluide et U une vitesse
caracte´ristique de l’e´coulement (par exemple la vitesse moyenne dans la section).
Diffusion
Dans le cas des e´coulements paralle`les, le flux transverse de quantite´ de mouvement
associe´ a` la viscosite´ est η∂vx/∂y. Dans le cas ge´ne´ral, il reste e´gal au produit de η
par des combinaisons de de´rive´es premie`res des composantes de la vitesse et sera de
l’ordre de ηU/L. On peut alors former un rapport sans dimension :
flux convectif de la quantite´ de mouvement
flux diffusif de la quantite´ de mouvement
≈ ρU
2
ηU
L
=
UL
ν
=: Re, (2.3)
avec η la viscosite´ dynamique et L une longueur caracte´ristique. Ce rapport de´finit le
nombre de Reynolds qui caracte´rise l’importance relative du transport de quantite´
de mouvement par convection et par diffusion visqueuse. Il est e´galement utile de
conside´rer le nombre de Reynolds comme le rapport entre les temps caracte´ristiques
de transport par diffusion et convection sur des distances de l’ordre de L. Comme
ν repre´sente la diffusivite´ de la quantite´ de mouvement, le temps caracte´ristique
de diffusion sur une distance de l’ordre de L est, comme pour les autres processus
diffusifs, de l’ordre de L2/ν. Le temps caracte´ristique de convection est de l’ordre de
L/U (temps de parcours de la distance L a` la vitesse U de l’e´coulement). D’ou` un
rapport des deux temps caracte´ristiques :
temps caracte´ristique de diffusion
temps caracte´ristique de convection
=
UL
ν
=: Re. (2.4)
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Dans un e´coulement a` petit nombre de Reynolds, les forces visqueuses et le trans-
port diffusif associe´ sont dominants. Le profil d’e´coulement re´sulte d’un e´quilibre entre
les forces de frottement visqueux et les gradients de pression. Conforme´ment a` l’ex-
pression de Re, ces e´coulements seront observe´s aux basses vitesses, et/ou dans des
syste`mes de tre`s petite taille, ou encore pour des fluides tre`s visqueux dans lesquels
les forces de frottements entre couches sont importantes.
Dans la plupart des cas pratiques, la taille des pores est assez faible et les e´coule-
ments assez lents pour que la condition de petites valeurs du nombre de Reynolds soit
satisfaite. Dans ces conditions, le re´gime d’e´coulement est laminaire ce qui permet
d’introduire la de´finition de vitesse moyenne d’e´coulement et la loi de Poiseuille.
2.2.2 The´orie de la continuite´
Dans les milieux poreux naturels, la structure poreuse est assez complique´e et sa
description a` l’e´chelle du pore est particulie`rement difficile voire impossible. Il est
donc ne´cessaire de de´finir des parame`tres macroscopiques, par exemple la porosite´,
la perme´abilite´, etc.
Sur la figure 2.2, on observe des fluctuations importantes de la porosite´ lorsque
les mesures sont effectue´es sur des volumes conside´re´s “petits” en rapport avec les
variations microscopiques. On constate e´galement que pour des volumes un peu plus
importants, il existe un volume e´le´mentaire repre´sentatif (VER) bien de´fini.
Les milieux poreux naturels sont caracte´rise´s par une extreˆme complexite´ de la
distribution des pores, irre´gulie`re, aussi bien en forme qu’en taille. Ainsi meˆme s’il
est possible en the´orie de de´crire ce syste`me a` l’e´chelle du pore, du fait de cette forte
he´te´roge´ne´ite´, une telle description se re´ve`le vite utopiste lorsque la taille du syste`me
augmente et que de plus en plus de volumes poreux sont mis en jeu. Par conse´quent,
il est ne´cessaire d’approximer le syste`me par un autre plus facile a` utiliser.
Les proprie´te´s physiques caracte´ristiques du milieu poreux peuvent eˆtre de´finies
a` l’aide de la notion de volume e´le´mentaire repre´sentatif (VER) ou the´orie de la
continuite´. Dans cette the´orie le syste`me physique re´el discret est remplace´ par un
syste`me continu dans lequel les proprie´te´s physiques le de´crivant varient continument
dans l’espace. La the´orie de la continuite´ repose sur l’hypothe`se qu’un syste`me phy-
sique re´el peut eˆtre approxime´ par un syste`me dans lequel les variations dans l’espace
des proprie´te´s e´tudie´es sont suffisamment lisses pour permettre l’utilisation de calculs
diffe´rentiels permettant de de´crire les processus s’y de´roulant. L’inte´reˆt est ainsi de
pouvoir formuler les changements dans le syste`me en terme d’e´quations aux de´rive´es
partielles.
Dans la repre´sentation continue du milieu poreux, les variables physiques de´crivant
le milieu, discontinues a` l’e´chelle microscopique, sont remplace´es par des fonctions
continues a` l’e´chelle macroscopique. La valeur de chaque variable physique affecte´e
a` un point de l’espace des phases est obtenue en moyennant la proprie´te´ physique
vraie sur un volume e´le´mentaire repre´sentatif (VER). La caracte´ristique essentielle
d’un VER est qu’il correspond localement aux proprie´te´s du syste`me. Les dimensions
du VER sont ge´ne´ralement grandes par rapport a` la taille du grain, pour pouvoir
de´finir une proprie´te´ moyenne globale avec l’assurance d’une fluctuation ne´gligeable
d’un pore a` l’autre, mais petites par rapport a` la longueur caracte´ristique sur laquelle
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les quantite´s conside´re´es varient.
Fig. 2.2 – Variation qualitative de la mesure de porosite´ avec la variation de la taille
du VER (Volume e´le´mentaire repre´sentatif).
On montre, en me´canique et thermodynamique des fluides, que tout proble`me
d’e´coulement de fluide newtonien1 se rame`ne a` la de´termination de six inconnues
(de Marsily (1986)) :
ρ la masse volumique du fluide, [ML−3],
p la pression, [ML−1T−2],
T la tempe´rature,
ux, uy, uz les composantes du champ de vitesse u, inconnues elles-meˆmes
fonction du temps t et des coordonne´es du point de l’espace.
Il est possible d’exprimer ces six inconnues en fonction des variables spatio-
temporelles xi et t en e´tablissant l’e´quation de continuite´, les trois e´quations de
Navier-Stokes (une pour chaque direction de xi), l’e´quation de la chaleur (trans-
port conductif et convectif de la chaleur par le fluide) et l’e´quation d’e´tat du fluide
donnant sa masse volumique ρ en fonction de la pression et de la tempe´rature. En
milieux poreux, le proble`me est souvent simplifie´ en constatant que l’extreˆme division
du milieu poreux et son e´norme capacite´ calorifique font que les e´coulements y sont
en pratique toujours isothermes. L’inconnue tempe´rature disparaˆıt donc, et l’e´qua-
tion de la chaleur n’est plus ne´cessaire ; seules les e´quations suivantes composent le
syste`me.
1Un fluide newtonien est un fluide isotrope, dont les proprie´te´s (et donc la pression) ne de´pendent
que des variables d’e´tat ρ et T et dont le tenseur de viscosite´ est une forme line´aire du gradient de
vitesse.
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E´quation d’e´tat isotherme du fluide
L’e´quation d’e´tat isotherme du fluide s’e´crit :
ρ = ρ0e
β(p−p0), (2.5)
avec β le coefficient de compressibilite´ du fluide, [M−1LT 2].
E´quation de continuite´
En toute ge´ne´ralite´, l’e´quation, qui exprime la conservation de la matie`re, s’e´crit :
div(ρ~u) +
∂ρ
∂t
= 0. (2.6)
E´quation de Navier-Stokes
L’e´quation de Navier-Stokes, qui de´crit le mouvement d’un fluide newtonien vis-
queux incompressible est :
ρ
∂~u
∂t
+ ρ(~u. ~grad) • ~u = ρ~f − ~grad p+ η∆~u, (2.7)
avec η la viscosite´ dynamique, [ML−1T−1] et ~f la composante des forces a` distance
par unite´ de masse : par exemple la gravite´ , [LT−2].
En the´orie, ces quatre e´quations permettent de re´soudre tout proble`me d’e´cou-
lement de fluide newtonien, compressible ou non. Cela est duˆ, en particulier, a` la
pre´sence d’un terme non line´aire convectif ρ(~u. ~grad)~u qui traduit l’exploration des
variations spatiales du champ de vitesse par les particules de fluide. Cependant, aux
tre`s faibles vitesses d’e´coulement, comme dans les milieux poreux, ce terme est ne´-
gligeable devant la composante η∆~u repre´sentant les forces de frottements visqueux.
Les e´coulements a` faible nombre de Reynolds, comme dans nos expe´riences, ve´rifient
ainsi une e´quation de mouvement line´aire ou e´quation de Stokes. En pratique,
l’application des lois de Stokes est difficile, la ge´ome´trie des pores e´tant en ge´ne´ral
mal connue. On lui substituera donc de pre´fe´rence la loi expe´rimentale de Darcy,
pre´sente´e ci-apre`s (e´quation 2.8).
2.2.3 Loi de Darcy
Dans les milieux poreux, pour lesquels l’espace des pores est entie`rement rem-
pli d’un seul fluide suppose´ newtonien et incompressible, l’e´coulement se fait a` une
vitesse assez faible pour que le nombre de Reynolds, de´fini a` partir de la taille des
pores et de la vitesse locale, soit tre`s infe´rieur a` l’unite´. Dans ces conditions, en e´cou-
lement stationnaire, les gradients de pression sont proportionnels a` la vitesse moyenne
d’e´coulement dans les pores (loi de Poiseuille applique´e a` chaque pore). Cette relation
de proportionnalite´, valable pour tous les pores individuellement, se conserve si on
moyenne le de´bit et les gradients de pression sur un volume grand devant la taille des
pores. Pour un e´chantillon homoge`ne de longueur L et de section S constante, et pour
un gradient de pression paralle`le a` la longueur ∆P , le de´bit volumique Q ve´rifie :
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Q =
k
η
S
∆P
L
(2.8)
ou` k est la perme´abilite´ intrinse`que du milieu poreux qui ne de´pend que de la ge´o-
me´trie du milieu. Cette expression est la loi de Darcy qui a e´te´ obtenue au milieu
du 19e`me sie`cle par une se´rie d’expe´riences devenues ce´le`bres (Darcy (1856)).
Il est a noter que cette loi est tre`s ge´ne´rale et a e´te´ ve´rifie´e a` de nombreuses
reprises sur diffe´rents types de milieux. Il existe cependant des limites a` cette loi,
en particulier pour les fortes vitesses, pour les tre`s faibles perme´abilite´s ou en cas
d’interactions e´lectrostatiques entre les ions du fluide et les parois du solide (voir par
exemple de Marsily (1986)).
Si on divise le de´bit par la section S, on obtient une vitesse, U , dite vitesse de
Darcy ou vitesse de filtration, correspondant a` une vitesse fictive puisqu’elle suppose
que toute la surface, y compris la matrice, participe a` l’e´coulement. La vitesse re´elle
moyenne du fluide, u, vitesse moyenne de pore, est e´gale a` la vitesse de Darcy divise´e
par la porosite´ cine´matique.
2.3 Le transport dans les milieux poreux he´te´ro-
ge`nes
Les processus qui re´gissent l’e´coulement de l’eau dans les milieux poreux sont
maintenant connus ; cette partie va se focaliser sur le transport d’e´le´ments conservatifs
en solution. Le champ de cette e´tude est donc restreint au de´placement des ions
ou espe`ces complexes en solution, e´tant exclue toute re´action de complexation, de
sorption, de dissolution ou de pre´cipitation. Le chapitre suivant de´taillera les processus
re´actionnels chimiques avant de revenir au chapitre 4 sur le couplage chimie/transport
et en particulier le transport d’espe`ces re´actives.
2.3.1 E´quation du transport
Trois me´canismes principaux de premier ordre re´gissent la migration des e´le´ments
en solution (de Marsily (1986)) : l’advection, la diffusion mole´culaire et la dispersion.
Advection (ou convection)
L’entrainement des e´le´ments en solution par le fluide qui se de´place est le phe´-
nome`ne le plus intuitif de de´placement. L’e´quation de transport par advection pure
dans un milieu monodimensionnel a` vitesse constante est la suivante :
∂C
∂t
= −ux∂C
∂x
. (2.9)
ou` Ux est la vitesse moyenne du fluide. Sur la figure 2.3, la courbe en noir repre´sente
l’effet de l’advection pure sur la re´partition spatiale du panache. La forme du panache
n’est pas modifie´e et les e´le´ments injecte´s avancent a` la meˆme vitesse que celle du
fluide.
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Fig. 2.3 – Effet des principaux processus de transport sur la re´partition spatiale d’un
panache a` un temps donne´
Dispersion cine´matique
Du fait de la microstructure du milieu, la vitesse du fluide varie en magnitude et en
direction au sein du milieu poreux. Cette variation des vitesses entraˆıne une dilution
du solute´, appele´e dispersion cine´matique. Il existe diffe´rents facteurs entraˆınant une
dispersion du panache a` l’e´chelle du pore. Premie`rement, la friction due a` la viscosite´
du fluide entraˆıne une he´te´roge´ne´ite´ intrinse`que des vitesses a` l’inte´rieur d’un pore : la
vitesse est maximale au milieu du pore et minimale le long des parois. Une mole´cule
se de´plac¸ant pre`s des parois du pore sera ralentie par friction, alors qu’une autre se
trouvant au centre du pore rencontrera moins de re´sistance. Deuxie`mement, a` cause
de la grande variation des dimensions et longueurs de pores, la vitesse moyenne de
propagation varie d’un pore a` l’autre. De plus, le ve´ritable mouvement des particules
de fluide est un chemin en “zigzag” (cf. §2.1.3). Par conse´quent certaines particules
de fluide vont parcourir un plus long chemin pour une meˆme distance line´aire. Enfin,
s’ajoutent a` cela les effets des fluctuations des lignes de courants autour de la direction
moyenne d’e´coulement.
Ainsi, du fait du me´lange cause´ par la variabilite´ associe´e au mouvement de l’eau
dans le milieu, les groupes de particules sont continuˆment se´pare´s pendant la circula-
tion du fluide. Il en re´sulte qu’un traceur s’e´tale longitudinalement et transversalement
autour du front advectif (convectif) pur. Des e´tudes en laboratoire ont montre´ que
ces me´canismes peuvent e´galement eˆtre de´crits par la loi de Fick. Le coefficient de
dispersion s’exprime sous une forme tensorielle, syme´trique, de second ordre D′.
D′ =
∣∣∣∣∣∣
D′ 0 0
0 D′⊥ 0
0 0 D′⊥
∣∣∣∣∣∣ (2.10)
Les directions principales du tenseur sont lie´es a` l’e´coulement. On de´finit ainsi
D′ le coefficient de dispersion longitudinal, dans le sens de l’e´coulement, et D′⊥,
le coefficient de dispersion transversal, dans les deux directions perpendiculaires a`
l’e´coulement. Scheidegger (1961) a e´tabli que la dispersion cine´matique est propor-
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tionnelle au module de la vitesse line´aire de Darcy, U . Il est alors possible d’expliciter
les coefficients de dispersion :
D′ = αU ;
D′⊥ = α⊥U ; (2.11)
ou` α⊥ et α repre´sentent la dispersivite´ longitudinale et transversale respectivement.
La dispersivite´, comme la conductivite´ hydraulique, est une proprie´te´ caracte´ristique
du milieu poreux mais e´galement du champ de vitesse. Le rapport (α/α⊥) controˆle
la forme du panache : plus ce rapport est petit, plus le panache re´sultant sera large.
Les tre`s rares donne´es disponibles dans la litte´rature sur les relations entre α⊥ et
α montrent que le rapport (α/α⊥) varie entre 6 et 20 (Anderson (1979) et Klotz
et al. (1980)). Les dispersivite´s sont suppose´es constantes car caracte´ristiques du
milieu. Pourtant des e´tudes (par exemple Smith and Schwartz (1980) et Gelhar et al.
(1979)) ont montre´ que la dispersivite´ de´pendait de la distribution des he´te´roge´ne´ite´s
du milieu ainsi que de l’e´chelle d’observation. Estimer les valeurs de la dispersivite´
est un proble`me complexe, ayant fait l’objet de nombreuses e´tudes sur le terrain
(trac¸ages et essais de pompages) ou de mode´lisations statistiques ou de´terministes
(voir par exemple Anderson (1979), Gelhar and Axness (1983), et Dagan (1988)).
Diffusion mole´culaire
Contrairement a` la dispersion cine´matique, la diffusion mole´culaire peut se de´rou-
ler inde´pendamment de l’advection. C’est un phe´nome`ne physique lie´ a` l’agitation
mole´culaire. Dans un fluide au repos, le mouvement brownien envoie des particules
dans toutes les directions de l’espace. Si la concentration n’est pas homoge`ne, c’est a`
dire s’il existe un gradient de concentration entre deux points voisins, le point ayant
la concentration la plus e´leve´e enverra en moyenne plus de particules dans toutes les
directions que l’autre point. La re´sultante sera donc un transfert de particules des
zones a` concentration e´leve´e vers les zones a` concentration faible selon une loi de
Fick classique ou` le coefficient de diffusion mole´culaire traduit la proportionnalite´ du
flux massique au gradient de concentration. Sur la figure 2.3, la courbe en pointille´s
repre´sente l’effet de la diffusion pure sur la re´partition spatiale du panache. Le centre
de masse du panache ne bouge pas, le panache reste syme´trique mais il s’e´tale dans
le temps. Dans les milieux poreux, la pre´sence des grains ralentit la diffusion car les
ions doivent alors suivre des chemins plus longs que dans de l’eau libre. Le coefficient
de diffusion mole´culaire, dit effectif, deff tient compte de ce phe´nome`ne et est associe´
au coefficient en eau libre d0 par la relation suivante :
deff = φ
d0
τ
. (2.12)
En outre, le coefficient de´pend de la nature de l’ion, de la tempe´rature (selon une loi
d’Arrhe´nius), de la pression et de la composition du fluide. Les valeurs de d0 en eau
libre sont bien connues et varient, selon les espe`ces, de 10−10 a` 10−9 m2/s a` 25 oC.
Etant donne´es ces valeurs, la diffusion est ge´ne´ralement ne´gligeable par rapport a` la
dispersion cine´matique, sauf lorsque les vitesses d’e´coulement sont tre`s faibles.
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Dispersion hydrodynamique
Dans la pratique, la diffusion mole´culaire et la dispersion cine´matique ne peuvent
pas eˆtre dissocie´es. C’est pourquoi elles sont ge´ne´ralement de´crites par une e´quation
de convection-diffusion macroscopique unique (ge´ne´ralisation de la loi de diffusion
de Fick), avec un coefficient de diffusion commun, D regroupant le coefficient de
diffusion mole´culaire et la dispersion cine´matique, appele´ coefficient de dispersion
hydrodynamique :
D = αU + deff ,
D⊥ = α⊥U + deff . (2.13)
La variation de la concentration dans le temps et l’espace due uniquement a` la
dispersion (au sens large) dans un milieu poreux s’e´crit alors :(
∂C
∂t
)
dispersion
= div(D ~gradC) (2.14)
L’e´quation macroscopique qui a une forme analogue a` l’e´quation de convection-
diffusion et qui est valable uniquement pour des milieux poreux homoge`nes s’e´crit
donc :
∂C(r¯, t)
∂t
+ U¯ • ∇¯C(r¯, t) = D∇2C(r¯, t) +D⊥∇2⊥C(r¯, t) (2.15)
ou` ∇2⊥ est le laplacien correspondant a` la direction normale a` la vitesse moyenne U
et ∇2 est le laplacien correspondant a` la direction du fluide.
La concentration C est ici une concentration macroscopique de´finie a` une e´chelle
bien supe´rieure a` la taille du pore (taille du VER). Cette e´quation est valide a` une
e´chelle macroscopique ou` les variables (par exemple la perme´abilite´ ou la porosite´)
sont de´finies a` l’e´chelle du volume e´le´mentaire repre´sentatif (VER). Comme indique´
dans la section 2.2.2, le VER est le volume minimum pour lequel il est possible de
calculer les proprie´te´s du milieu poreux et du fluide percolant de telle manie`re que
les valeurs ne fluctuent pas si on les recalcule sur des volumes plus importants.
Dans notre e´tude, on s’inte´resse a` des flux unidirectionnels ou` initialement la
concentration du fluide charge´ en CO2 est distribue´e uniforme´ment sur un plan normal
a` la direction de l’e´coulement. Dans ces conditions, l’e´quation 2.15 peut s’e´crire de la
manie`re suivante :
∂C(x, t)
∂t
+ U
∂C
∂x
= D
∂2C
∂x2
, (2.16)
ou` D a e´te´ remplace´ par D, e´liminant ainsi le terme correspondant a` la dispersion
transverse et avec dore´navant C fonction uniquement de x(t).
2.3.2 Advection versus dispersion (a` l’e´chelle macroscopique)
L’importance relative du transport par dispersion et/ou diffusion par rapport
au transport par advection est exprime´e a` l’aide du nombre de Pe´clet, nombre
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Fig. 2.4 – Effet de la dispersion sur le transport d’une espe`ce en solution non re´active.
adimensionnel ge´ne´ralement de´fini par :
Pe =
transport par advection
transport par dispersion
=
U L
D
, (2.17)
avec L, longueur caracte´ristique du transport et U , vitesse de Darcy. Lorsque le
nombre de Pe´clet est nul, l’e´quation d’advection-dispersion se re´duit a` une e´quation
de diffusion. A l’inverse, s’il tend vers l’infini, le transport par advection l’emporte
sur le transport duˆ a` la dispersion.
2.3.3 Diffusion versus dispersion (a` l’e´chelle macroscopique
et microscopique)
De nombreuses expe´riences ont tente´ de de´terminer les relations liant le coeffi-
cient de dispersion, la distribution de vitesse et le coefficient de diffusion mole´culaire.
Le nombre de Pe´clet, note´ Pe′ de´termine´ a` l’e´chelle du pore permet d’e´tudier ces
rapports :
Pe′ =
transport par advection
transport par diffusion
=
u d
d0
, (2.18)
avec d, diame`tre moyen des grains du milieu (ou de pore), u vitesse moyenne advective
et d0 coefficient de diffusion en eau libre.
A l’e´chelle macroscopique, on de´finit un nombre de Pe´clet Pe′′ :
Pe′′ =
transport par advection
transport par diffusion
=
U L
deff
, (2.19)
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avec U la vitesse de Darcy. Pour de faibles nombres de Pe´clet (Pe << 1), la diffusion
est le processus de transport dominant. Il existe une zone de transition (pour Pe ≈ 1)
pour laquelle la diffusion et la dispersion sont quasiment e´gales. Pour de grands
nombres de Pe´clet (Pe >> 1), la dispersion cine´matique est le processus dominant.
Chapitre 3
Processus re´actionnels chimiques
Le contexte ge´ologique, la nature des fluides pre´sents dans le re´servoir au moment
de l’injection, celle du gaz a` injecter (le CO2 n’est pas toujours seul), et la pres-
sion a` tout moment, de´terminent l’e´tat, la composition et les proprie´te´s des phases a`
conside´rer. A` l’e´quilibre, toutes ces proprie´te´s sont pre´dˆıtes par des mode`les thermo-
dynamiques, e´tablis pour rendre compte de donne´es expe´rimentales obtenues sur des
syste`mes bien de´finis.
Dans le cas des gisements, pour les conditions du pie´geage, ce sont souvent trois
phases fluides qui partagent le milieu poreux :
– une phase aqueuse (comprenant bien suˆr du CO2 dissous) ;
– une phase hydrocarbure liquide (avec du CO2 dissous la` aussi) et
– une phase gazeuse, e´ventuellement super-critique, compose´e principalement de
CO2 mais aussi d’hydrocarbures et de H2O vapeur.
Cette e´tude s’inte´resse particulie`rement aux interactions CO2-eau-roche. En effet,
l’eau est le vecteur qui permet au gaz acide (type CO2) d’interagir avec les mine´raux.
La section 3.2 consacre´e a` la mise en solution du gaz acide dans l’eau permet d’aborder
un certain nombre de fondements thermodynamiques ne´cessaires a` la repre´sentation,
dans les mode`les, des me´canismes de transport et de solubilisation du gaz injecte´.
3.1 Approche thermodynamique
Cette section a pour objet de faire le point sur les donne´es thermodynamiques et
sur les proprie´te´s d’e´coulement du CO2 dans une formation ge´ologique perme´able.
Le CO2, est soluble dans l’eau sale´e jusqu’a` un certain point. Dans la plupart des
situations d’injection, la thermodynamique pre´dira la co-existence des deux phases :
– une phase aqueuse comprenant beaucoup plus de CO2 dissous que n’en contenait
l’eau naturelle ;
– une phase super-critique compose´e principalement de CO2, mais aussi de vapeur
d’eau.
Dans le cas de l’injection de CO2, les deux fluides (saumure et CO2 fluide) sont
partiellement miscibles.
Afin de mieux comprendre les processus re´actionnels lie´s a` l’injection et a` la post-
injection de CO2, il est ne´cessaire de diffe´rencier de nombreuses zones du re´servoir
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dans la structure d’accueil, autour du point d’injection.
Autour de la zone d’injection (Zone III sur la figure 3.1), il y a cre´ation d’une
bulle de gaz. La saumure saturant initialement le milieu poreux posse`de une satu-
ration e´gale a` sa saturation re´siduelle. La pre´sence d’he´te´roge´ne´ite´s peut expliquer
l’existence de sous-zones a` saturation plus importante a` cause du phe´nome`ne de
pie´geage capillaire. En quasi-statique, on peut supposer qu’a` l’interface entre deux
milieux poreux il y a e´galite´ des pressions au sein d’une meˆme phase. Si les courbes
de pression capillaire sont diffe´rentes, l’e´galite´ des pressions implique un saut de sa-
turation (voir Bertin et al. (1990) et Quintard and Whitaker (1994)). Le panache de
gaz se de´place sous l’effet de l’injection et de la pousse´e d’Archime`de, e´ventuellement
aussi de l’e´coulement re´gional si celui-ci existe. Il faut noter toutefois que meˆme un
aquife`re actif aux enfouissements conside´re´s, ne donnera gue`re de vitesse de pore su-
pe´rieure a` quelques dizaines de cm par an. Cette influence restera ne´gligeable pendant
la pe´riode d’injection.
Fig. 3.1 – Zones pre`s du puits d’injection dans le re´servoir d’accueil. Zone I : la
saumure est en e´coulement (e´coulement induit par l’injection, accompagne´ e´ventuel-
lement d’un hydrodynamisme re´gional), mais sa composition n’est pas affecte´e par le
CO2. Zone II : front de progression du CO2. la saumure est chasse´e par le CO2 in-
jecte´. La composition de la saumure dans la zone II est modifie´e. La saumure reste le
compose´ majoritaire. Zone III : la saumure a e´te´ chasse´e partiellement ou totalement
par le panache de CO2.
A` la limite du panache de CO2 se forme une deuxie`me zone mobile (Zone II) du-
rant la phase d’injection (sous la pousse´e d’Archime`de, e´ventuellement accompagne´e
de l’e´coulement re´gional si celui-ci existe) ou` la saturation en gaz passe de son maxi-
mum a` ze´ro. Dans cette zone, la saumure est chasse´e par le CO2 injecte´. Suivant les
conditions locales (he´te´roge´ne´ite´s, proprie´te´s pe´trophysiques, vitesses d’e´coulement),
des instabilite´s hydrodynamiques peuvent se de´velopper et sensiblement modifier l’ex-
tension de la zone. Cette seconde zone s’e´tend au-dela` de la limite correspondant a`
une saturation en CO2 e´gale a` ze´ro a` cause de la diffusion du CO2 dissous dans la
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saumure. Cet e´talement du front de CO2 par diffusion est fonction du nombre de
Pe´clet local (rapport entre le transport advectif et le transport diffusif, c.f. e´quation
2.17 au §2.3.2).
A` la fin de l’injection, il est probable que la zone d’injection s’e´tende du point
d’injection a` la couverture de la formation hoˆte. De`s l’arreˆt de l’injection, la pertur-
bation de pression tendra a` de´croitre et la bulle de gaz ne se de´placera plus que sous
l’effet de l’e´coulement re´gional et de la force d’Archime`de, jusqu’a` se stabiliser en
partie haute de la formation.
La seconde zone n’aura plus la meˆme dynamique qui sera controˆle´e par la pous-
se´e d’Archime`de et l’e´coulement re´gional si celui-ci existe. Il est probable, comme le
montrent les travaux de Johnson et al. (2004), que les instabilite´s qui se seraient for-
me´es pendant l’e´coulement, disparaissent. Le panache de gaz e´tant pie´ge´, la diffusion
deviendra le mode de transfert dominant pour le CO2 vers la saumure et de la sau-
mure dans le panache. Dans cette e´tude, les expe´riences re´alise´es sont repre´sentatives
des conditions pre´vues en zone II.
Masse volumique
Connaissant les e´tats de phase, il s’agit maintenant de calculer les masses vo-
lumiques des deux phases en e´quilibre : d’une part une phase aqueuse contenant
quelques pour cents molaires de dioxyde de carbone ; d’autre part une phase vapeur
constitue´e principalement de dioxyde avec des traces d’eau. La masse volumique d’une
phase ρ sera calcule´e selon :
ρ =
M
V
, (3.1)
ou` M est la masse molaire de la phase et V son volume molaire. La masse molaire
est calcule´e a` partir des fractions molaires de chaque espe`ce obtenues en utilisant des
donne´es d’e´quilibre :
M =
∑
i
Xi.Mi∑
i
Xi
. (3.2)
Pour la phase liquide aqueuse, c’est l’approche corre´lative qui est la plus simple
d’utilisation. Elle utilise les volumes molaires de l’eau (ou de la saumure) et du dioxyde
de carbone. Il est possible d’utiliser en premie`re approximation le volume molaire de
l’eau pure (respectivement de la saumure) et le volume molaire a` dilution infinie pour
le dioxyde en lieu et place des volumes molaires partiels. En ce qui concerne le calcul
de la masse volumique d’une saumure de chlorure de sodium, on peut utiliser des
corre´lations e´tablies dans la litte´rature ou bien utiliser la relation suivante :
ρsaumure =
√√√√√1000 +MNaCl m1000
ρeau
+mVa
,
qui fait intervenir la masse molaire du sel, sa molalite´ m et le volume molaire apparent
du sel Va. Ce dernier peut eˆtre calcule´ a` partir de l’e´quation de Pitzer (de Hemptinne
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and Behar (2000)). Le sche´ma 3.2 permet de visualiser l’influence du CO2 sur la
densite´ du fluide.
Fig. 3.2 – Sche´ma repre´sentant la densite´ du CO2 en fonction de la profondeur de
stockage
Viscosite´
Pour les viscosite´s, tre`s peu d’e´tudes ont e´te´ re´alise´es (cf. Chiquet et al. (2007b)
et Chiquet et al. (2007a)). Le manque de donne´es conduit a` proposer certaines hypo-
the`ses telles que :
– la viscosite´ de la phase vapeur est voisine de celle du dioxyde de carbone pur
gazeux ;
– la viscosite´ de la phase liquide CO2 est voisine de celle du dioxyde de carbone
pur liquide ;
– la viscosite´ de la phase aqueuse est proche de celle d’une saumure.
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Solubilite´
La solubilite´ de CO2 augmente avec la pression. Elle de´croˆıt puis croˆıt avec la tem-
pe´rature : a` pression constante, la solubilite´ du dioxyde de carbone diminue fortement
entre 25 oC et 150 oC pour atteindre un minimum entre 150 oC et 200 oC, et aug-
menter a` nouveau, mais mode´re´ment, a` plus forte tempe´rature (Drummond (1981)).
En re´sume´, dans les conditions de stockage ge´ologique, la solubilite´ du CO2 diminue,
d’une manie`re ge´ne´rale, avec l’augmentation de la tempe´rature mais augmente avec
la pression. En fonction de la pression et de la tempe´rature, les meˆmes tendances
sont observe´es dans le syste`me ternaire H2O-CO2-NaCl que pour le syste`me binaire
CO2-H2O. Une augmentation de salinite´ de l’eau diminue la solubilite´ du dioxyde de
carbone de fac¸on significative : ceci se traduit par un effet de “salting-out”. Ainsi, a`
la pression partielle de CO2 de 1 atm et a` 175
oC, la solubilite´ est e´gale a` 0.00845
mol.kg−1H2O dans l’eau pure et est e´gale a` 0.00337 mol.kg
−1
H2O
dans une solution aqueuse
de NaCl de concentration 6 mol.kg−1H2O.
On sait e´galement, qu’a` force ionique constante, la solubilite´ du dioxyde de car-
bone dans une solution de chlorure de sodium (NaCl) n’est pas exactement la meˆme
que celle dans une solution de chlorure de calcium (CaCl2) ou de chlorure de potas-
sium (KCl) (Yasunishi and Yoshida (1979)). Le syste`me binaire CO2 - H2O est bien
documente´ et couvre un large domaine de conditions de tempe´rature (de 0 a` 350oC) et
de pression (jusqu’a` 3000 bar). Dans la classification de Scott and van Konynenburg
(1970), le syste`me binaire eau - dioxyde de carbone est “de type III”.
On ne connait pas pre´cise´ment la position de l’UCEP (Upper Critical End Point)
mais il est proche du point critique du CO2 pur ; le point le plus proche de l’UCEP est
donne´ par Kuenen and Robson (1899) : 31,05 oC et 73,88 bar ; Todheide and Franck
(1963) donnent 31,5 oC et 74 bar. Ce point correspond a` la limite basse du domaine
P-T de notre e´tude. Dans le cas des saumures, l’allure des diagrammes de phase sera
identique. Cependant la tension de vapeur sera modifie´e par l’effet de sel et il en sera
de meˆme pour les positions des points critiques.
La solubilite´ du CO2 dans les solutions aqueuses de NaCl est relativement bien
connue, dans un large domaine de pressions et de tempe´ratures (figure 3.3 et tableau
3.1, travail de synthe`se de Duan and Sun (2003)).
Une fois la solubilite´ du CO2 dans la saumure de´termine´e, pour les conditions
de tempe´rature et pression des expe´riences pre´sente´es dans cet ouvrage, la pression
partielle en CO2 est calcule´e de la manie`re suivante :
PCO2 = αiP (3.3)
avec αi la fraction molaire de CO2. Par la suite, la fugacite´ de CO2, fCO2 , peut eˆtre
calcule´e via l’e´quation suivante :
fCO2 = γCO2 PCO2 (3.4)
avec γCO2 le coefficient d’activite´ du CO2 qui peut eˆtre de´termine´ a` partir du mode`le
de Debye-Hu¨ckel E´tendu (mode´le DHE valable pour une force ionique I < 0.1 mol/l,
Debye and Hu¨ckel (1923)) ou de Pitzer selon la salinite´ (Silvester and Pitzer (1977)).
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Fig. 3.3 – Solubilite´ du CO2 dans l’eau en fonction de la tempe´rature, la pression et
la salinite´ (compilation de donne´es expe´rimentales publie´es).
3.2 Dissolution du CO2 - Chimie des carbonates
La dissolution du CO2 au contact air-eau est une re´action rapide. L’e´quilibre de
dissolution (et de de´gazage) du CO2 s’e´crit :
CO2(g)↔ CO2(aq) (3.5)
La dissolution est re´gie par la loi de Henry
[CO2]aq = K0.PCO2 (3.6)
expression dans laquelle PCO2 est la pression partielle en CO2 dans la phase gazeuse et
K0 est le coefficient de solubilite´ du CO2 qui de´pend de la tempe´rature, de la pression
et de la salinite´ comme vu au paragraphe 3.1.
La re´action du CO2 aqueux et de l’eau liquide conduit a` la formation du diacide
H2CO3 nomme´ l’acide carbonique, suivant l’e´quilibre :
CO2(aq) +H2O ↔ H2CO3 (3.7)
Cet acide se dissocie alors suivant les e´quilibres entre les diffe´rentes espe`ces io-
niques HCO−3 (ion hydroge´nocarbonate nomme´ e´galement ion bicarbonate) et CO
2−
3
(ion carbonate) et l’eau :
H2CO3 ↔ H+ +HCO−3 (3.8)
HCO−3 ↔ H+ + CO2−3 (3.9)
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Molalite´ (mol/kg) Tempe´rature (K) Pression (bar) Re´fe´rence
0.0 - 6.0 323.15 - 673.15 30 - 266 Drummond (1981)
0.0 - 2.0 445.15 - 603.15 16 - 93 Ellis and Golding (1963)
0.0 - 3.0 273.15 - 298.15 1.0 Harned and Davis (1943)
0.0 - 6.0 298.15 - 423.15 48.0 Malinin and Kurorskaya (1975)
0.0 - 4.0 298.15 - 348.15 48.0 Malinin and Savelyeva (1972)
0.1 - 4.0 273.15 - 313.15 1.0 Markham and Kobe (1941)
0.0 - 6.0 313.15 - 433.15 2 - 96 Nicolaisen (1994)
0.0 - 1.0% masse 353.15 - 473.15 1 - 100 Nighswander et al. (1989)
0 - 3 298.15 1 Onda et al. (1970)
0 - 4.3 423.15 - 523.15 100 - 1400 Takenouchi and Kennedy (1965)
0.49 - 5.096∗ 288.15 - 308.15 1.0 Yasunishi and Yoshida (1979)
Tab. 3.1 – Domaines d’e´tudes expe´rimentales re´alise´es sur la solubilite´ de CO2 dans
H2O + NaCl. Une aste´risque (*) signifie que les valeurs sont exprime´es en molarite´s
(mol/l).
Les deux e´tapes de dissociation 3.8 et 3.9 sont respectivement re´gies par les lois
d’action de masse suivantes :
[HCO−3 ].[H
+]
[CO2]aq
= K1 et
[CO2−3 ].[H
+]
[HCO−3 ]
= K2 (3.10)
Les constantes de dissociations K1 et K2 sont donne´es par leurs pK (par pK =
-log(K)) pour les tempe´ratures de 0, 25 et 80 oC dans le tableau suivant :
Tempe´rature en oC 0 25 80
pK1 6.58 6.37 6.32
pK2 10.63 10.33 10.12
Les couples H+-carbonates apportent l’acidite´ (diminution du pH) permettant
la dissolution des mine´raux carbonate´s (Calcite, Magne´site, Dolomite, etc.), comme
indique´ sur la figure 3.4 et de´taille´ au §3.3.
3.3 Me´canismes re´actionnels : dissolution/pre´cipitation
Les interactions eau-roche qui mettent en jeu la dissolution et/ou la pre´cipitation
de mine´raux prennent place dans un tre`s large e´ventail de situations du sous-sol :
des conditions naturelles, comme l’alte´ration de surface ou diagene`se ; mais aussi des
conditions ge´ne´re´es par l’activite´ humaine, par exemple celles qui re`gnent dans un
site ou` sont stocke´s des de´chets.
Le pie´geage de gaz acides dans des roches perme´ables - aquife`res sale´s ou re´servoirs
d’hydrocarbures en fin d’exploitation - engendre un contexte bien particulier, dans
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Fig. 3.4 – Re´partition des diffe´rentes espe`ces carbonate´es rapporte´es au Carbone
Mine´ral Total (CMT) pour une tempe´rature de 20 oC, en fonction du pH.
lequel des mine´raux peuvent eˆtre soudain mis en pre´sence de saumures tre`s agressives
(tre`s acides, cf. §3.2). Pour des raisons lie´es a` la suˆrete´ du pie´geage, mais aussi a` son
e´conomie, on cherche a` pre´dire quelle sera l’e´volution des sites pendant des dure´es qui
s’expriment en sie`cles ou en mille´naires, et non en millions d’anne´es comme dans les
e´tudes classiques de ge´ologie. Cette exigence a un corollaire : que la vitesse a` laquelle
les mine´raux vont re´agir soit de´crite avec pre´cision.
Depuis une trentaine d’anne´es une vaste litte´rature rend compte de donne´es ex-
pe´rimentales sur la cine´tique des re´actions mine´rales. Ces donne´es concernent en
majorite´ la dissolution. Longtemps, les articles ont fait re´fe´rence - plus ou moins
implicitement - a` des situations e´loigne´es de l’e´quilibre, et a` des solutions aqueuses
simplifie´es, voire a` des eaux douces. Seules les influences du pH et de la tempe´rature
e´taient examine´es. Depuis une dizaine d’anne´es seulement, avec le de´veloppement
de nouvelles techniques expe´rimentales, les publications explorent plus syste´matique-
ment le roˆle de l’affinite´ chimique (distance par rapport a` l’e´quilibre), ou encore de
la force ionique sur la vitesse de dissolution.
La pre´sente section bibliographique ne peut pre´tendre donner une vision exhaus-
tive des connaissances sur la cine´tique des re´actions he´te´roge`nes en milieux aqueux,
meˆme pour la quinzaine ou vingtaine de mine´raux importants des formations se´di-
mentaires a priori concerne´es par la se´questration des gaz acides. Nous allons donc
particulie`rement nous inte´resser aux mine´raux carbonate´s.
3.3.1 Cine´tique de re´actions
La cine´tique chimique permet de connaˆıtre le chemin entre l’e´tat initial et l’e´tat
final. Elle permet d’e´tudier les me´canismes microscopiques des re´actions chimiques
qui se produisent lors des interactions eau-roche. Cette approche utilise aussi bien la
me´canique statistique que la me´canique quantique. Elle introduit une donne´e supple´-
mentaire par rapport a` la thermodynamique, celle du temps de re´action. Les vitesses
des re´actions sont fonctions de la tempe´rature, de la concentration des re´actifs, des
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produits et des constantes de vitesse.
De fac¸on classique, la dissolution se produit en cinq e´tapes : (1) le transport des
re´actifs vers la surface du mine´ral, (2) l’adsorption des re´actifs a` la surface, (3) la
re´action chimique de surface, (4) la de´sorption des produits de la surface et (5) le
transport des produits loin de la surface. Bien entendu, c’est l’e´tape la plus lente qui
gouverne la cine´tique globale de re´action (e´tape limitante). Aussi la cine´tique de dis-
solution peut-elle eˆtre controˆle´e par le transport des re´actifs (1e`re et dernie`re e´tape),
ou par les re´actions de surface (e´tapes interme´diaires). Un controˆle interme´diaire,
mixte, est e´galement possible.
Mode`les de re´actions a` l’interface
Dans le cas des cine´tiques re´gies par les re´actions de surface, les vitesses de disso-
lution et de pre´cipitation de la calcite sont traditionnellement de´crites en terme :
– d’e´quations empiriques ou semi-empiriques,
– de formulations de la cine´tique chimique classique,
– de mode`les de spe´ciation par comple´xation de surface.
Approche me´caniste. Plummer et al. (1978) proposent une approche me´caniste
pour de´crire la vitesse de dissolution de la calcite en solutions dilue´es. Son article a
documente´ la cine´tique de re´action de la calcite, dans le syste`me H2O-CO2, entre 5
oC
et 60 oC, et entre PCO2 tre`s faible et PCO2 = 1 bar, c.a`.d. tre`s loin des conditions de
stockage. Busenberg and Plummer (1986) ont comple´te´ ce travail, a` 25 oC seulement,
d’une part en fournissant des donne´es pre`s de l’e´quilibre, d’autre part en examinant
l’effet d’un certain nombre de sels (KOH, KHCO3, seuls ou en me´lange). Les re´sultats
de ces auteurs sont base´s sur les 3 re´actions e´le´mentaires re´versibles suivantes :
CaCO3 +H
+ k1↔ Ca2+ +HCO−3
CaCO3 +H2CO
∗
3
k2↔ Ca2+ + 2HCO−3
CaCO3 +H2O
k3↔ Ca2+ +HCO−3 +OH−. (3.11)
Le formalisme qui en de´coule est dit “me´canistique”, et constitue le mode`le dit
“PWP” (c.a`.d. Plummer, Wigley & Parkhurst, Plummer et al. (1979)) :
k = k1(H
+)s + k2(H2CO
?
3)s + k3(H2O)s − k4(Ca2+)s.(HCO−3 )s (3.12)
ou` les termes entre parenthe`ses repre´sentent des activite´s thermodynamiques, et ou`
H2CO
?
3 repre´sente CO2(aq) + H2CO3. En principe, les activite´s a` prendre en compte
sont celles au voisinage imme´diat de la surface de re´action, ce qu’indique l’indice
s. L’hypothe`se qu’elles sont e´gales aux activite´s des meˆmes espe`ces partout dans la
solution doit eˆtre discute´e en fonction du syste`me e´tudie´. Les trois premiers termes de
l’expression donnant k (e´quation 3.12), sont dits “forward” car ils fonctionnent dans
le sens de la dissolution, tandis que le quatrie`me terme est dit “backward” (sens de la
pre´cipitation).
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Dans le mode`le PWP des relations permettent de calculer les coefficients ki (ex-
prime´s en mmol.cm−2.s−1) en fonction de la tempe´rature T (exprime´e en Kelvin) :
logk1 = 0.198− 444/T avec Ea = 8.36 kj/mol
logk2 = 2.84− 2177/T avec Ea = 41.8 kj/mol
logk3 = −5.86− 317/T avec Ea = 6.27 kj/mol T < 298.15K
logk4 = 1.10− 1737/T avec Ea = 33.0 kj/mol T > 298.15K. (3.13)
Enfin, en dissolution, a` proximite´ de l’e´quilibre (pour I > 0,6), Busenberg and Plum-
mer (1986) abandonnent l’e´criture “me´canistique” et recommandent d’utiliser une loi
empirique base´e sur l’affinite´ :
k = k5.(1− I)n = k5.
(
1− (Ca
2+).(CO2−3 )
KC
)n
. (3.14)
Le mode`le de Plummer et al. (1978) comple´te´ par l’ensemble des ame´nagements de
Busenberg and Plummer (1986) est appele´ “mode`le PWP+BP”.
Mode`les empiriques globaux pour la dissolution. Par opposition aux forma-
lismes “me´canistiques” comme celui de PWP, qui font de´pendre la vitesse de re´action
de concentrations en certaines espe`ces aqueuses, les formalismes globaux s’expriment
en terme d’affinite´ (1-Ω) :
Rd = −kdS(1− Ω)n (3.15)
ou` les valeurs de n (ordre de la re´action) sont comprises entre 2,7 et 4,3 et celles de
Ω (indice de saturation) entre 0,5 et 0,9.
Jeschke and Dreybrodt (2002) ont pre´sente´ une approche ite´rative pour ajuster
une loi de vitesse par deux tronc¸ons de type : R=k1
(
1− C
Ceq
)n1
, C ≤ Cs
R=k2
(
1− C
Ceq
)n2
, C > Cs
ou` C est la concentration d’un e´le´ment constitutif du mine´ral (en l’occurrence, Ca
pour la calcite) et Ceq repre´sente la concentration a` l’e´quilibre thermodynamique.
Domaines a` controˆle mixte (re´action de surface et diffusion). A l’aide d’ex-
pe´rience re´alise´es avec la technique du disque tournant, Rickard and Sjo¨berg (1983)
ont e´tudie´ les controˆles respectifs de la re´action de surface et de la diffusion dans la
dissolution de la calcite a` 25 oC. Pour une solution 0,7 M de KCl, 25 oC et pH = 8,4,
ils ont interpre´te´ leurs mesures comme la re´sultante d’un processus mixte avec :
– kdiff = 7, 9.10
3 m.an−1 ;
– ksurf = 4, 4.10
3 m.an−1 ;
ce qui donne kd = 2, 85.10
3 m.yr−1, une valeur montrant que le me´canisme est plutoˆt
controˆle´ par la re´action de surface (c’est a` pH infe´rieur a` 4 ou 5 que le controˆle
diffusionnel se re´ve`lerait pre´ponde´rant, c.a`.d. a piori pre`s du puits d’injection).
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Ces travaux ont e´te´ comple´te´s par Sjo¨berg and Rickard (1984) pour examiner
l’effet de la tempe´rature T entre 1 et 62 oC, dans une solution 0,7 M de KCl. Les
e´nergies d’activations apparentes mesure´es sont les suivantes en conditions basiques
(pH = 8,4) :
– pour le controˆle diffusionnel, 27000 ± 2000 J.mol−1 ;
– pour le controˆle de la re´action de surface, 46000 ± 4000 J.mol−1 pour le spath
d’Islande, et 54000 ± 4000 J.mol−1 pour le marbre de Carrare ;
tandis qu’en conditions acides, en domaine de controˆle diffusionnel dominant (pH =
2,7), l’e´nergie d’activation apparente vaut environ 16000 J.mol−1.
Ce mode`le ne peut cependant pas eˆtre applique´ a` la description de la pre´cipitation
a` fort pH (c.a`.d. > 8.2) ou a` faible PCO2 (c.a`.d. < 10
−3 atm) en solution dilue´e ni a`
la pre´cipitation/dissolution en eau de mer.
Me´canismes pour la pre´cipitation
Lorsqu’un mine´ral est absent mais susceptible d’apparaˆıtre dans le syste`me, sa
pre´cipitation comporte deux grandes e´tapes : la nucle´ation et la croissance cristalline.
La premie`re correspond au franchissement des barrie`res e´nerge´tiques lie´es a` l’appari-
tion d’une nouvelle interface dans le milieu ; la seconde se pre´sente davantage comme
un processus syme´trique de la dissolution.
3.3.2 Constantes cine´tiques de re´actions correspondantes aux
conditions de stockage du CO2
Cette section est prioritairement consacre´e a` l’e´tude du roˆle de la PCO2 sur la
vitesse de dissolution/pre´cipitation des carbonates dans des conditions de stockage
plausibles (40 < T < 150 oC, P < 400 bar). Bien que beaucoup d’e´tudes aient e´te´
consacre´es a` la dissolution/pre´cipitation de la calcite, le roˆle de la PCO2 fait encore
l’objet de nombreux de´bats. Les travaux bien connus de Plummer et al. (1978) et
Plummer et al. (1979) ont montre´ que, dans une eau tre`s peu mine´ralise´e, l’augmen-
tation de PCO2 provoque une augmentation de la vitesse dans une gamme de pH
entre 3,5 et 7 (figure 3.5, a` gauche). Au contraire, Berner and Morse (1974) n’ont pas
observe´ d’effet de PCO2 sur la vitesse de dissolution de la calcite dans une solution
de NaCl-CaCl2 avec I = 0,7 M, 4 < pH < 6,8 et 0,003 < PCO2 < 1 bar. Alkattan
et al. (1998) ont publie´ des donne´es expe´rimentales sur la dissolution de la calcite a`
25, 50 et 80 oC, valables pour pH < 3,5, a` PCO2 faible, et a` force ionique de 10
−2
(KCl). Ces auteurs ont mis en e´vidence qu’a` ces faibles valeurs de pH, le controˆle
de la re´action est mixte, et qu’il convient de parler d’une constante apparente kappd .
Toutefois, a` 25 oC, les constantes de vitesses mesure´es kappd restent proches de celles
de Busenberg and Plummer (1986), attestant que la part de la diffusion est ici mo-
deste. Il faut ne´anmoins constater que ces conditions sont tre`s loin des conditions de
stockage ou` on attend des pressions partielles de CO2 pouvant atteindre 400 bar et
des tempe´rature de 150 voire 200 oC.
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Fig. 3.5 – A gauche : vitesse de dissolution de la calcite en fonction de PCO2 , a`
25 oC, dans une eau douce (Plummer et al. (1978)). Le mode`le classique “PWP” en
de´rive. A droite : roˆle de la pression partielle en CO2 sur la cine´tique de dissolution
de la calcite, entre 25 et 150 oC, 3.6 < pH < 4.6 et 0.1 M NaCl (Pokrovsky and Schott
(2002) et Pokrovsky et al. (2008).
Les vitesses de dissolution et de pre´cipitation des mine´raux sont en ge´ne´ral gouver-
ne´es par les re´actions chimiques qui se de´roulent a` l’interface solide-liquide (formation
de “complexes surfaciques”) et qui de´pendent a` la fois de la nature du mine´ral, de ses
proprie´te´s physico-chimiques surfaciques, de la tempe´rature et des caracte´ristiques
de la solution (pH, PCO2 , force ionique, chimie de la solution. . . ). Dans le cas des
carbonates, Pokrovsky et al. (1999) et Pokrovsky and Schott (2002) ont de´montre´
que ces re´actions se de´roulaient sur les deux types de sites surfaciques primaires pre´-
sente´s par ces mine´raux, >CO3H
o et >MeOHo (Me=me´tal divalent) respectivement
dans les solutions acide et neutre/basique. Suivant ce sche´ma et en fonction de la
composition chimique des solutions re´actives, la spe´ciation surfacique des carbonates
est gouverne´e par les espe`ces suivantes : >CO3H
o, >CO−3 , >CO3Me
+, >MeOHo,
>MeO−, >MeOH+2 , >MeHCO3
o, >MeCO−3 , tandis que leur cine´tique de dissolu-
tion/pre´cipitation peut eˆtre de´crite par l’e´quation ci-dessous :
RT = [kCO3{> CO3Ho}m + kMe{> MeOH+2 }n]×
[
1−
(
Q
Kosp
)n]
(3.16)
Dans cette relation, ki, m et n sont les constantes cine´tiques et les ordres de re´ac-
tion par rapport aux concentrations des espe`ces surfaciques (leurs valeurs ont e´te´
de´termine´es pour une douzaine de carbonates diffe´rents par Pokrovsky and Schott
(2002), Q repre´sente le produit d’activite´ ionique et Kosp est le produit de solubilite´
du carbonate e´tudie´. L’e´quation (3.16) peut eˆtre utilement applique´e pour pre´dire la
vitesse de dissolution/pre´cipitation des mine´raux carbonate´s en fonction de l’e´cart a`
l’e´quilibre et dans une large gamme de composition chimique des solutions aqueuses.
Cependant, son utilisation pour mode´liser les re´actions de dissolution/pre´cipitation
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des carbonates induites par l’injection de CO2 dans les aquife`res profonds est limite´e
par l’absence de donne´es permettant de quantifier l’effet sur la cine´tique :
1. des fortes salinite´s (I > 0.5) ge´ne´ralement rencontre´es dans ces milieux ;
2. des tre`s fortes PCO2 lie´es a` la se´questration ge´ologique de ce gaz.
L’effet de la force ionique (I≤ 0.5 M) sur la cine´tique de dissolution de la magne´site
a e´te´ re´cemment e´tudie´ par Pokrovsky and Schott (1999) qui ont montre´ que son
accroissement avait pour effet d’acce´le´rer la cine´tique de dissolution de ce mine´ral en
milieu acide par augmentation de la concentration des groupements >CO3H
o mais,
au contraire, de la re´duire en milieu basique suite a` la diminution des sites >MgOH+2
au profit des sites >MgCO−3 .
Re´cemment Pokrovsky et al. (2008) ont montre´ que leurs expe´riences effectue´es
a` un pH = 4.8-5.2 en pre´sence de NaHCO3 indiquent un effet non ne´gligeable de la
PCO2 : les cine´tiques sont multiplie´es par un facteur 3 a` 10 quand PCO2 est augmente´e
de 1-2 a` 50 atm, a` 25 et 60 oC. D’autre part, ils ont montre´ qu’a` 100 et 150 oC, les
taux de re´actions ne sont pas fortement influence´s par PCO2 et ils sont infe´rieurs a`
ceux mesure´s a` 60 et meˆme 25 oC (cf. Figure 3.5, a` droite). Ils en concluent qu’en
conditions de stockage du CO2, l’effet de celui-ci sur la re´activite´ des mine´raux car-
bonate´s n’est que de deuxie`me ordre compare´ a` celui des ions carbonate/bicarbonate
et du pH. D’autre part, aussi bien la tempe´rature e´leve´e que la pression partielle en
CO2 diminuent la re´activite´ des mine´raux carbonate´s en solution aqueuse (aussi bien
la calcite que la dolomite ou encore la magne´site), ce qui devrait probablement aider
la se´questration du dioxyde de carbone dans les bassins se´dimentaires profonds.
En conditions de tempe´rature et pression de stockage, tre`s peu d’e´tudes ont e´te´
re´alise´es. La pre´cipitation de mine´raux secondaires a e´te´ mise en e´vidence par des don-
ne´es expe´rimentales (voir Kaszuba et al. (2003), Kaszuba et al. (2005) et Rosenbauer
et al. (2005)).
Kaszuba et al. (2005) ont essaye´ de reproduire les re´actions attendues dans un
re´servoir type (de se´questration du CO2) en disposant dans un re´servoir ferme´, a` 200
oC, un me´lange de quartz, feldspath, biotite et schiste argileux avec une saumure
(NaCl) riche en CO2. Un certain nombre d’observations significatives a e´te´ fait. Des
cristaux de magne´site (MgCO3) et side´rite (FeCO3) ont e´te´ observe´s, ce qui confirme
un certain potentiel de stockage sous forme mine´rale du CO2 en pre´sence de ces
mine´raux. D’autre part, ils ont montre´ que la fraction d’argile pre´sente dans leur
me´lange avait un roˆle non ne´gligeable sur le potentiel de dissolution/pre´cipitation
observe´ au cours de ces expe´riences. Ces auteurs ont donc conclu que leurs re´sultats
soulevaient des proble`mes d’inte´grite´ des couvertures dans des re´servoirs de type
aquife`re notamment.
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Chapitre 4
Transport re´actif, couplage
chimie/transport
Le mouvement d’un solute´ re´actif dans un milieu poreux re´sulte du couplage entre
les me´canismes de transfert (de´crits dans le chapitre 2) et les phe´nome`nes d’interaction
avec les particules constituant la matrice solide (de´crits au chapitre 3).
Lorsqu’un fluide re´actif circule dans un milieu poreux, il dissout certains mine´raux
et en pre´cipite d’autres. Les sites de dissolution et de pre´cipitation sont rarement
les meˆmes, ce qui induit une variation des proprie´te´s pe´trophysiques. Par exemple
une dissolution localise´e peut produire des chenaux de circulation pre´fe´rentiels et
augmenter de plusieurs ordres de grandeur la perme´abilite´ (par exemple Renard et al.
(1998)). A l’inverse, une pre´cipitation de mine´raux peut provoquer une diminution
de la perme´abilite´, ce qui modifie e´galement les parame`tres du transport et agit en
retour sur la cine´tique de pre´cipitation. De tels processus sont fortement couple´s et
entrainent aussi bien des variations des proprie´te´s hydrodynamiques, chimiques que
me´caniques du milieu poreux.
Dans cette partie, nous pre´sentons les diffe´rents processus qui affectent le transport
des e´le´ments en solution et engendre des modifications, souvent irre´versibles, sur les
proprie´te´s hydrodynamiques.
4.1 E´quation du transport re´actif
On a vu pre´ce´demment (chapitre 3) que le CO2 dissous dans l’eau acidifie cette
dernie`re et de´se´quilibre le milieu pouvant ainsi provoquer des re´actions de dissolution
et/ou pre´cipitation. Dans cette section, nous allons e´tablir les re´actions de trans-
port re´actif et expliquer les conse´quences des re´actions chimiques sur l’e´coulement
notamment dans un re´servoir hoˆte pour le stockage ge´ologique.
Le CO2 dissous dans les re´servoirs souterrains est sujet a` un certain nombre de
processus physico-chimiques. En plus des simples processus de migration, il peut
eˆtre (ad)sorbe´ sur certains mine´raux pre´sents dans le re´servoir (et ainsi former des
complexes de surface), ou sur du carbone organique e´ventuellement pre´sent, pre´cipiter
(sous forme de mine´raux carbonate´s - calcite, dolomite, side´rite, magne´site . . . ), eˆtre
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de´grade´ de manie`re abiotique voire eˆtre biode´grade´ ou meˆme disparaitre de la solution.
Suite aux processus de sorption, par exemple, le CO2 dissous avance a` travers le
re´servoir de stockage beaucoup moins vite que le flux d’eau qui le transporte. Par
contre, la biode´gradation et la pre´cipitation vont provoquer une diminution de la
concentration mais ne vont pas ne´cessairement ralentir la vitesse de de´placement.
Enfin, il peut arriver que la vitesse de l’e´le´ment soit acce´le´re´e. En bref, au cours de
son trajet, le CO2 dissous peut subir trois sortes de phe´nome`nes :
– retard via une immobilisation, souvent re´versible ;
– atte´nuation, c’est a` dire une disparition irre´versible ou transformation (biode´-
gradation) ;
– augmentation de la mobilite´ : vitesse acce´le´re´e.
La Figure 4.1 pre´sente une description des diffe´rents phe´nome`nes implique´s dans le
transport-re´actif.
Fig. 4.1 – Processus implique´s dans la description du transport-re´actif : e´tapes 1 et
7 : diffusion mole´culaire des espe`ces re´actives de la solution principale vers la surface
du mine´ral. Les e´tapes 2 a` 6 correspondent a` la re´action de surface avec 2. l’adsorption
des entite´s re´actives a` la surface du mine´ral, 3. le transport de surface jusqu’aux sites
actifs, 4. la re´action chimique de surface sensus stricto entre les re´actifs adsorbe´s et
le mine´ral, 5. le transport de surface des espe`ces chimiques issues de la re´action, 6. la
de´sorption des espe`ces produites dans la solution.
On re´sume tous ces processus sous la forme de l’e´quation de conservation. Rap-
pelons tout d’abord que les e´le´ments transporte´s sont dits “en solution” lorsqu’ils ne
constituent pas une phase mobile diffe´rente de la phase fluide principale, c’est a` dire
l’eau du milieu naturel, mais s’y inte`grent en modifiant e´ventuellement les proprie´te´s
physico-chimiques ; ce qui est le cas du CO2 dissous. Les e´le´ments sont alors carac-
te´rise´s par leur concentration dans cette phase principale, ou plus commune´ment en
pression partielle lorsqu’il s’agit d’un gaz dissous (comme le CO2). Par la suite, la
quantite´ de CO2 dissous, c.a`.d. sa concentration en solution sera conside´re´e comme
la variable principale et sera de´nomme´e C. L’e´tude du transport des e´le´ments conser-
vatifs permet de se´parer nettement les lois de transport des lois d’e´changes entre les
e´le´ments transporte´s et le milieu. La conservation de la masse pour un e´le´ment re´actif
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permet d’e´crire l’e´quation gouvernant son transport sous la forme suivante :
∂C
∂t
= L(C) +R(C), (4.1)
ou` L(C), ope´rateur de transport, est e´gal a` la variation de concentration due aux
processus de transport et R(C), ope´rateur de re´actions, correspond a` la variation
due aux re´actions bioge´ochimiques. L’e´quation de conservation de la masse pour un
transport re´actif, nomme´e ARD e´quation (advection-re´action-dispersion), s’e´crit alors
de la manie`re suivante :
∂C
∂t
= −u∂C
∂x
+D
∂2C
∂x2
− ∂q
∂t
, (4.2)
ou` C est la concentration de l’e´le´ment dans la phase liquide (mol/kg d’eau), t est le
temps (s), u est la vitesse de pore (m/s), x est la distance (m), D est le coefficient
de dispersion hydrodynamique (m2/s), et q est la concentration de l’e´le´ment dans la
phase solide (en mol/kg d’eau).
Le terme −u∂C
∂x
repre´sente le transport advectif, D ∂
2C
∂x2
repre´sente le transport
dispersif et ∂q
∂t
est la variation de concentration dans la phase solide lie´e a` la re´action
(q est dans la meˆme unite´ que C).
L’e´quation 4.2 indique que de nombreux parame`tres sont pris en compte dans
les processus de transport-re´actifs et notamment la cine´tique de re´action et les pro-
prie´te´s d’e´coulement. En d’autres termes, selon la re´activite´ du fluide, les chemins
d’e´coulement et accessoirement les mine´raux pre´sents, diffe´rents processus re´action-
nels peuvent eˆtre observe´s. Le nombre adimentionnel Da (Damko¨hler) est classique-
ment utilise´ pour pre´ciser les conditions de transport-re´actif rencontre´es lors d’expe´-
riences de percolation.
Le nombre de Damko¨hler
Le nombre de Pe´clet qui compare l’effet de la convection et de la diffusion a de´ja`
e´te´ e´voque´ (cf. section 2.3). Un autre nombre adimentionnel se de´gage de l’e´tude
des e´quations du transport couple´ a` la chimie : le nombre de Damko¨hler (Da)
(Palciaukas and Domenico (1976)). Ce nombre repre´sente le rapport entre la vitesse de
re´action consommant un re´actif A et le flux du re´actif A. Il traduit donc l’importance
relative entre la vitesse de re´action chimique k et la vitesse du fluide u pour une
e´chelle de longueur donne´e. Il est a` noter que le nombre de Damko¨hler a e´te´ de´fini
pour des re´actions chimiques d’ordre 0. Ne´anmoins, il est couramment utilise´ pour des
ordres supe´rieurs et en particulier lors de la dissolution de milieu carbonate´ (ordre 1-
2, Lasaga (1981)). D’autre part, il existe plusieurs variantes de ce nombre en fonction
du syste`me e´tudie´ (diffusif ou advectif, cf. §2.3) et de l’e´chelle d’observation. En effet,
tout comme le nombre de Pe´clet, le nombre de Damko¨hler peut eˆtre de´fini a` l’e´chelle
d’un VER ou localement a` l’e´chelle d’un pore. Dans un milieu controˆle´ par l’advection
et a` l’e´chelle du pore, le nombre de Damko¨hler s’e´crit :
Da =
ϑ d
〈u〉 . (4.3)
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avec d le diame`tre de pore, 〈u〉 la vitesse moyenne de pore et ϑ le taux de dissolution
en s−1. A une e´chelle d’un VER, on remplacera d par L la longueur caracte´ristique
du milieu et 〈u〉 par U la vitesse de Darcy. Le nombre de Damko¨hler permet de
de´terminer si la re´action sera controˆle´e par le transfert de masse (Da e´leve´) ou la
re´action de surface (Da faible).
Dans un milieu controˆle´ par la diffusion, le nombre de Damko¨hler s’e´crit :
Da =
ϑ d2
d0
(4.4)
ou` d0 est le coefficient de diffusion.
Pe grand Pe petit
Pe×Da grand re´action dans le chemin re´action autour des cavite´s
(limite´ par le pre´fe´rentiel, paralle`le a` centrales, puis le long des
transport) l’e´coulement chemins pre´fe´rentiels
Pe×Da petit la solution est homoge`ne, re´action uniforme sur toute la
(limite´ par la surface du solide, inde´pendamment de la porosite´ initiale.
re´action)
Tab. 4.1 – Comportement d’un syste`me re´actif en fonction des nombres de Pe´clet
Pe et de Damko¨hler Da
Salle`s et al. (1993), Be´kri et al. (1997) et Adler and Thovert (1998) montrent que
la combinaison des nombre de Pe´clet et de Damko¨hler microscopique (c.a`.d. pour
la vitesse de pore et une longueur caracte´ristique de la taille des pores) permet de
de´terminer un domaine de comportement du syste`me (cf. tableau 4.1). D’une manie`re
ge´ne´rale, pour les petits produits Pe × Da, la re´action est limitante, les re´actions
ont lieu sur la totalite´ de la surface disponible. Lorsque le syste`me est limite´ par le
transport (grand Pe×Da), la concentration n’est pas homoge`ne ; la solution n’est pas
renouvele´e dans les pores. Ainsi des discontinuite´s peuvent augmenter et provoquer un
syste`me instable. Ces diffe´rences de comportement peuvent eˆtre introduites dans les
e´quations macroscopiques entre porosite´ et perme´abilite´ diffe´rentes selon le domaine
de Pe/(Pe×Da) (comme nous le verrons aux chapitres 4.2 et 8).
4.2 Effet du transport re´actif sur la ge´ome´trie de
l’e´coulement
Des e´tudes expe´rimentales et les mode´lisations de la dissolution couple´es a` l’e´cou-
lement ont e´te´ re´alise´es sur un large e´ventail de syste`mes fluide-mine´raux, dans des
configurations physico-chimiques et hydrodynamiques tout aussi larges. Quand un
fluide re´actif circule dans un milieu, il peut dissoudre, a` une vitesse donne´e, un ou
plusieurs mine´raux (tant que l’e´quilibre thermodynamique n’est pas atteint, cf. cha-
pitre 3) et ainsi modifier les proprie´te´s ge´ome´triques et hydrodynamiques du milieu.
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La nature instable du couplage entre re´action chimique et e´coulement en milieu po-
reux peut conduire a` la formation de motifs de dissolution particuliers, lie´s aux re´-
troactions complexes qui se forment au niveau du front re´actionnel. Cette e´volution
de la ge´ome´trie, qui peut conduire a` la formation de chenaux d’e´coulement fortement
conductibles, appele´s wormholes, s’accompagne d’une e´volution plus ou moins im-
portante et rapide de la perme´abilite´.
4.2.1 E´tudes expe´rimentales
Daccord et al. (1993b) ont re´alise´ des expe´riences d’injection de HCl dans des
carottes de deux types de calcaires diffe´rents, en cherchant a` mettre en lumie`re le roˆle
de la diffusion sur la re´action. Ils en de´duisent un premier diagramme de comporte-
ment afin de qualifier le type de dissolution en fonction du nombre de Pe´clet Pe et
du nombre de Damko¨hler Da. Ce diagramme propose une premie`re classification du
type de dissolution en fonction a` la fois de la cine´tique de re´action et des proprie´te´s
de transport. Il distingue trois cate´gories :
1. dissolution limite´e par le transfert de masse : les temps caracte´ristiques du
transport convectif dans le milieu poreux et de la cine´tique de re´action a` la sur-
face des pores sont faibles en comparaison du temps du transport par diffusion
mole´culaire. A l’e´chelle du pore, ils observent un non-e´quilibre local, ce qui si-
gnifie que la concentration d’acide est nulle a` la surface du pore car la cine´tique
de la re´action est tre`s rapide en comparaison du transport du re´actif vers la
surface du pore. La re´action est alors limite´e par le de´placement du re´actif et
des produits de la re´action dans la couche limite entourant les pores ;
2. dissolution limite´e par la cine´tique de re´action : dans ce cas ils observent un
e´quilibre local a` l’e´chelle du pore. La re´action a` la surface est suffisamment
lente pour que la concentration y soit non nulle. ils observent en ge´ne´ral dans
ces conditions un front de dissolution e´pais et un gradient de porosite´ faible ;
3. dissolution limite´e par la convection : le temps caracte´ristique du transport
convectif devient comparable au temps du transport diffusif. Ils observent alors
une compe´tition dans la croissance des wormholes entre leurs extensions et leurs
e´paississements.
Cette description a pour de´faut de me´langer des me´canismes physiques intervenant
a` des e´chelles diffe´rentes. Fredd and Miller (2000) proposent alors une classification,
selon les figures de dissolution observe´es a` l’e´chelle de la carotte (Figure 4.2) :
1. la dissolution compacte correspond a` l’avance´e d’un front plat et de fine e´pais-
seur, apre`s lequel la roche est totalement dissoute. La diffusion est le me´canisme
dominant du transport de l’espe`ce acide, et a pour conse´quence de stabiliser le
front pendant la dissolution, malgre´ les he´te´roge´ne´ite´s de la roche ;
2. le re´gime de “wormholes coniques” correspond a` un e´quilibre entre la diffusion
et la convection dans le transport de l’espe`ce acide. Ce front devient instable,
en particulier lorsque les he´te´roge´ne´ite´s rencontre´es par le front sont de grandes
longueurs d’ondes ;
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Fig. 4.2 – Diffe´rentes figures de dissolution (Fredd and Miller (2000))
3. le re´gime de“wormholes dominants” correspond a` l’apparition de wormholes cy-
lindriques et allonge´s, dans lesquels le transport de l’espe`ce acide est essentiel-
lement convectif. Pour cette raison, la dissolution se concentre a` l’extre´mite´ des
wormholes. Toutefois les vitesses d’e´coulements sont suffisamment faibles pour
conserver un front fin. Il est commune´ment admit que ce re´gime correspond aux
conditions optimales d’acidification, c’est-a`-dire au meilleur accroissement de la
perme´abilite´ pour une quantite´ d’acide injecte´e re´duite ;
4. le re´gime de “wormholes ramifie´s” correspond a` des vitesses d’injection suffi-
santes pour que les wormholes puissent se scinder en plusieurs branches lorsque
leurs extre´mite´s rencontrent une he´te´roge´ne´ite´. Ce comportement traduit un
le´ger e´paississement du front de dissolution ;
5. la dissolution uniforme correspond a` un simple accroissement de la porosite´
de la roche. Dans ce re´gime, la vitesse d’injection est telle que l’acide peut
parcourir une distance bien supe´rieure a` la taille des he´te´roge´ne´ite´s, avant d’eˆtre
totalement consomme´.
Golfier et al. (2002) ont expe´rimente´ la dissolution du sel par de l’eau pour e´tu-
dier ces diffe´rents re´gimes et ont propose´ un nouveau diagramme conciliant les deux
descriptions pre´ce´dentes. Ils ont ainsi clarifie´ la transition entre le re´gime de worm-
hole dominant et la dissolution uniforme en introduisant la notion d’e´quilibre local
et de non-e´quilibre local a` l’e´chelle de la carotte, et en reliant cette transition au seul
nombre adimensionnel de Damko¨hler.
Hoefner and Folger (1988) ont injecte´ du me´tal en fusion dans des carottes de
calcaire et de dolomie pre´ce´demment acidifie´es. Apre`s solidification du me´tal, la dis-
solution comple`te de la carotte laisse apparaitre le re´seau de wormholes. Ils ont ainsi
e´tudie´ l’injection d’HCl et de microe´mulsion (huile+HCl) dans des e´chantillons de cal-
caire et de dolomite, a` de´bit ou pression constant. Fredd and Fogler (1998) injectent
e´galement du me´tal en fusion dans leur e´chantillon, mais utilisent la radiographie
a` neutron pour visualiser les wormholes. Ils e´tudient ainsi l’effet d’agents ge´lifiants,
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d’acide faible et d’HCl sur du calcaire. C’est a` partir de ces re´sultats qu’ils proposent
une de´finition du coefficient de dissolution leur permettant de fixer les conditions
optimales de dissolution autour d’une meˆme valeur du nombre de Damko¨hler. Ils
comple`tent leur description dans Fredd and Fogler (1999) en de´finissant un para-
me`tre cine´tique adimensionnel. Le scanner a e´te´ utilise´ par Bazin et al. (1996) afin
d’e´tudier en temps re´el l’injection d’acide dans des carottes. Cette proce´dure sera
reprise dans Bazin and Abdulahad (1999) pour e´tudier diffe´rentes sortes d’e´mulsions
acide-huile.
Wang et al. (1993) ont quant a` eux e´tudie´ l’effet de la concentration et de la
tempe´rature sur l’injection d’acide dans des carottes de calcaire et de dolomite en
mesurant la chute de pression dans l’e´chantillon et le pH a` sa sortie. Frick et al. (1994a)
et Frick et al. (1994b) ont e´tudie´ l’effet de la concentration et de la perme´abilite´ sur
des e´coulements radiaux et line´aires.
4.2.2 Mode´lisation
La compre´hension des me´canismes implique´s dans la dissolution a e´te´, pour la
plus grande partie de la litte´rature sur le sujet, l’objectif principal de nombreuses
mode´lisations. Alors que les premiers mode`les se sont attache´s a` de´crire le plus souvent
les me´canismes physiques implique´s dans une seule e´chelle, les dernie`res e´volutions
permettent une prise en compte comple`te des me´canismes compris entre l’e´chelle de
la carotte et l’e´chelle du pore dans Golfier et al. (2002) et Panga et al. (2005). Mais
pour utiliser l’outil nume´rique afin de pre´voir l’effet d’un traitement acide, un mode`le
a` l’e´chelle de la section est ne´cessaire. Diffe´rents mode`les nume´riques ont fait leur
apparition au cours des ans. Certains se sont re´ve´le´s plus efficaces pour mode´liser les
diffe´rentes ge´ome´tries de dissolution.
Mode`le re´seau
La premie`re mode´lisation a` l’e´chelle du pore est celle propose´e par Schechter and
Gidley (1969). Leur approche est similaire a` celle utilise´e en me´canique statistique
et a pour but d’e´tudier l’e´volution de la distribution des pores lors de l’acidification.
Ils expriment e´galement le taux de croissance des pores en re´solvant l’e´quation de
convection-diffusion applique´e dans un pore. Ils ont ainsi montre´ que les pores de
grandes tailles sont dissous plus rapidement que ceux de petites tailles et donc que
le processus est instable. Cette re´flexion a` tre`s petite e´chelle a donne´ lieu a` des
mode´lisations nume´riques du re´seau de pores.
Les premiers a avoir re´alise´ un mode`le re´seau 2D afin de simuler la stimulation
acide furent Hoefner and Folger (1988). Ils ont ainsi reproduit les phe´nome`nes de
wormholing et de ramification en fonction du de´bit et du nombre de Damko¨hler. Ce
mode`le fut repris et modifie´ en 1998 par Fredd and Fogler (1998). Outre les difficulte´s
associe´es a` la dissolution, qui, par essence ne conservent pas le re´seau initial, ce
mode`le ne parvient pas a` reproduire l’augmentation du volume d’acide injecte´ jusqu’a`
la perce´e lorsque l’on diminue le taux de re´action.
En 1989, Daccord et al. (1989) re´alisent e´galement un mode`le re´seau qu’ils ap-
pliquent cette fois a` des e´coulements line´aires et radiaux. Ils produisent ainsi des
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re´sultats en accord avec leur e´tude expe´rimentale. Cependant, cette description a`
l’e´chelle du pore ne peut pas, en l’e´tat des moyens de calcul actuel, eˆtre utilise´e pour
de´crire la dissolution des roches au dela` de l’e´chelle de la carotte.
Mode`le stochastique
Daccord (1987) fut le premier a` utiliser un mode`le stochastique pour simuler la
croissance des wormholes. Il a reproduit les diffe´rentes figures de dissolution observe´es
expe´rimentalement en e´coulement radial et a mis en avant la nature fractale des figures
de dissolution. Pichler et al. (1992) ont repris le principe, en prenant en compte le
gradient de pression local dans la loi de croissance du mode`le. Ils ont applique´ cette
me´thode a` des ge´ome´tries anisotropes et meˆme aux cas de puits connecte´s ou proches
d’un re´seau de fractures. Ce type de me´thode donne des re´sultats pour d’autres
re´gimes de dissolution que celui de wormhole dominant, mais ne permet pas de de´crire
toutes les transitions.
Fig. 4.3 – Diagramme Pe - Da (Golfier et al. (2002))
Mode`le du tube capillaire
La mode´lisation des wormholes par un tube capillaire a permis de comprendre et
de de´crire d’autres me´canismes de la dissolution, intervenant a` l’e´chelle de la carotte.
Hung et al. (1989) ont e´te´ les premiers a` utiliser cette repre´sentation en re´solvant
l’e´quation de transport de l’acide par convection-diffusion. Ils ont pris en compte
a` la fois la re´action aux parois et a` l’extre´mite´ du tube, et les pertes late´rales de
fluide. Cette premie`re mode´lisation leur permet de dire que la croissance relative des
wormholes augmente avec le de´bit, et diminue avec la diffusion et les pertes late´rales.
En comparant deux wormholes de longueur et de rayon diffe´rents, ils en de´duisent
que l’apparition de wormholes dominants sera encourage´e par la diffusion et ralentie
par les pertes de fluides. Wang et al. (1993) reprennent cette mode´lisation en utilisant
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un terme re´actif lie´ a` la tempe´rature et en tentant de de´finir a` partir du mode`le un
de´bit optimal.
Buisje (1997) re´sout une nouvelle fois les e´quations de transport dans un tube
pour e´tudier la concentration d’acide en fonction du taux de re´action aux parois. Les
nombres adimensionnels sont au centre de l’e´tude de Fredd and Fogler (1999) dans
laquelle ils utilisent un mode`le du tube capillaire pour de´finir les deux nombres sur
lesquels ils fondent leur the´orie, le nombre de Damko¨hler et un nombre cine´tique G.
Mode`le a` l’e´chelle de la carotte, issu de la me´thode de prise de moyenne
volumique
Quintard and Whitaker (1999) proposent une premie`re mode´lisation de la dis-
solution en milieu poreux utilisant la me´thode de prise de moyenne volumique. Le
principe est de re´aliser une prise de moyenne volumique des e´quations du proble`me
e´crites a` l’e´chelle du pore afin d’obtenir un syste`me d’e´quations utilisant des variables
de´finies a` l’e´chelle de la carotte. Cette me´thode est utilise´e par Golfier et al. (2002)
afin de construire un premier mode`le de´die´ a` l’e´tude de la stimulation acide en fai-
sant l’hypothe`se d’une dissolution en non e´quilibre local a` l’e´chelle de la carotte. Les
re´sultats de ces simulations sont tout a` fait comparables aux expe´rimentations et ont
permis pour la premie`re fois de reproduire l’ensemble des figures de dissolution ob-
serve´es a` l’e´chelle de la carotte. Cet outil a permis de construire une description de
l’instabilite´ (Figure 4.3) a` travers le nombre de Damko¨hler et le nombre de Pe´clet,
proche de celle propose´e par Daccord et al. (1993b).
4.3 Implications sur les proprie´te´s hydrodynamiques
Dans cette e´tude, on s’inte´resse a` l’application des re´actions fluide-roches et aux
modifications qu’elles peuvent induire sur la perme´abilite´. La perme´abilite´ de la roche
peut eˆtre modifie´e dans le sens d’une augmentation ou d’une diminution selon le
syste`me de re´action (dissolution vs. pre´cipitation). Dans le premier cas, on aura une
augmentation de l’espace poreux (de la porosite´ interconnecte´e) susceptible de faire
circuler le fluide, d’ou` l’augmentation de la perme´abilite´. Dans le deuxie`me cas, au
contraire, on aura une diminution de cet espace, par suite une diminution de la
perme´abilite´.
Pour de´terminer la perme´abilite´, plusieurs techniques sont utilisables et toutes se
placent en re´gime line´aire, de sorte que la loi de Darcy reste valable. Ceci dit, il n’est
pas toujours aise´ de mener ces expe´riences et des mode`les s’ave`rent utiles pour pre´dire
la perme´abilite´ d’un milieu poreux a` partir de renseignements sur sa morphologie et
sa topologie.
Les mode`les de perme´abilite´ cherchent a` e´tablir une expression pour le parame`tre
k en fonction de la ge´ome´trie du re´seau de pores. Une mode´lisation classique consiste
a` conside´rer le milieu poreux comme un assemblage de canaux connecte´s les uns aux
autres.
La “brique e´le´mentaire” est constitue´e de l’e´coulement d’un fluide au travers d’un
canal cylindrique de rayon d soumis a` un gradient de pression dp/dx. C’est l’e´coule-
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ment de Poiseuille cylindrique, avec profil de vitesse
v(r) =
d2
4η
dp
dx
(
1− r
2
d2
)
, (4.5)
une vitesse moyenne
vm =
d2
8η
dp
dx
, (4.6)
et un de´bit volumique
q =
pid4
8η
dp
dx
. (4.7)
4.3.1 Mode`les classiques
Mode`le des tubes capillaires paralle`les
Le mode`le conceptuel le plus simple consiste a` conside´rer l’espace poreux (section,
hauteur, porosite´) comme un ensemble de cylindres paralle`les non connecte´s (rayon,
longueur), voir figure 4.4. Si n est la densite´ de canaux par unite´s de surface, on peut
e´crire que la porosite´ est :
φ = npid2. (4.8)
et la perme´abilite´ :
k =
d2φ
8
. (4.9)
Fig. 4.4 – Mode`le de capillaires paralle`les.
Ce premier mode`le de´crit la perme´abilite´ comme une fonction line´aire de la poro-
site´ et une fonction quadratique de la taille caracte´ristique des pores.
Ce mode`le est insatisfaisant car il n’autorise qu’un e´coulement unidirectionnel.
Le mode`le de Saffman
Saffman (1959) propose un mode`le sans aucune restriction ne soit faite quant a`
l’orientation des canaux (cf. figure 4.5). Le milieu poreux est conside´re´ homoge`ne et
isotrope, avec une vitesse moyenne d’e´coulement aligne´e selon le gradient de pression
macroscopique.
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Fig. 4.5 – De´finition des axes et des angles pour le mode`le de Saffman.
La relation de perme´abilite´ de ce mode`le est alors :
kSaffman =
d2φ
24
. (4.10)
On retrouve dans ce mode`le la meˆme loi d’e´chelle pour la perme´abilite´ que dans
le mode`le des capillaires paralle`les (section 4.3.1). Seul le facteur nume´rique change,
avec un rapport 1/3 par rapport a` celui de l’e´quation 4.9. En effet, dans le mode`le des
canaux paralle`les, toute la porosite´ participe a` l’e´coulement, alors que le mode`le de
Saffman prend en compte une porosite´ active sur une des trois directions de l’espace.
La perme´abilite´ est donc trois fois moindre.
Mode`le des canaux tortueux
Ce mode`le permet de corriger l’approximation de canaux rectilignes faite jusque
la`. On peut en effet conside´rer que dans un e´chantillon de longueur L, un canal
qui traverse l’e´chantillon de part et d’autre a une longueur effective Le > L du fait
d’une certaine tortuosite´ (cf section 2.1.3 et voir figure 4.6). Il est rappele´ ici que la
tortuosite´ est de´finie comme le rapport entre ces deux longueurs :
τ =
Le
L
(4.11)
Fig. 4.6 – Mode`le de capillaire tortueux. La longueur effective Le du capillaire est
replie´e sur une longueur L.
Muni ici de ce nouveau parame`tre, on peut mode´liser le milieu poreux comme un
assemblage de ce genre de canaux tortueux. Reprenant la meˆme de´marche que pour
les capillaires paralle`les, on e´crit la porosite´ sous la forme
φ = npid2τ,
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et le de´bit dans chaque pore est (d’apre`s la loi de Poiseuille)
q =
pid2
8ητ
∆p
L
.
La perme´abilite´ associe´e a` ce mode`le est
ktort =
φd2
24τ 2
. (4.12)
On peut remarquer que la perme´abilite´ d’un re´seau de canaux tortueux est tou-
jours infe´rieure a` celle d’un re´seau de canaux rectilignes, car τ > 1 par de´finition.
On peut aise´ment critiquer le fait que les canaux de´crivant la porosite´ sont tous
de la meˆme taille. Il est e´vident que ce n’est pas le cas pour les mate´riaux poreux
naturels. Il faudrait donc prendre en compte la distribution de la taille des canaux.
Enfin, et c’est peut eˆtre la principale limite, la taille des pores n’est pas une
quantite´ facilement mesurable. La surface spe´cifique est une quantite´ plus aise´e a`
mesurer, et il est ne´cessaire d’e´tablir un mode`le incluant ce parame`tre. Le mode`le de
Kozeny-Carman est de ceux la` (cf. ci-apre`s).
Canaux a` section variable
Dans ce mode`le, le milieu poreux est constitue´ d’un assemblage de cellules e´le´men-
taires identiques contenant chacune deux canaux coaxiaux contigus de deux diame`tres
diffe´rents. On note par d le rayon du gros canal, et αd le rayon du petit (avec α < 1).
Les deux canaux ont une longueur e´gale a` L/2 (voir figure 4.7).
Le volume du pore est Vp = pid
2L(1 + α2)/2 et la porosite´ est
φ =
Vp
L3
=
pid2
2L2
(1 + α2). (4.13)
Fig. 4.7 – Mode`le de capillaire a` section variable.
Le gradient de pression global est donc
∆p =
4qLη
pid4
(
1 + α4
α4
)
,
et par identification avec la loi de Darcy et graˆce a` la relation 4.13, on obtient une
perme´abilite´
k =
d2
2
φ
α4
(1 + α4)(1 + α2)
. (4.14)
On retrouve bien que k = d2φ/8 pour α = 1, et que la perme´abilite´ tend vers ze´ro
quand α → 0 (canaux obstrue´s). La situation α  1 correspond a` des pores de
grandes tailles connecte´s par des passages e´troits, ce qui est repre´sentatif de milieux
poreux forme´s d’assemblages de grains, naturels (gre`s) ou artificiels (fritte´s).
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Mode`le de Kozeny-Carman
La description ge´ome´trique du milieux poreux est identique a` celle du mode`le des
tubes tortueux. Mais on va chercher a` exprimer la perme´abilite´ en fonction de l’aire
spe´cifique As plutoˆt qu’en fonction de la taille des pores d (voir Kozeny (1927) et
Carman (1937)).
Dans un e´chantillon de longueur L et de section A comprenant n pores tortueux
par unite´ de surface (dans le plan perpendiculaire a` l’e´coulement), la surface de
contact solide/fluide est
S = (nA)(2pidLe),
et l’aire spe´cifique est
As = 2pindτ.
Avec ces notations, la porosite´ est
φ = npid2τ
et on a donc
As =
2φ
d
.
En reprenant l’expression de la perme´abilite´ 4.12, on obtient
kKC =
φ3
KA2Sτ
2
(4.15)
La constante K qui intervient dans cette formule provient des hypothe`ses sur la
ge´ome´trie du re´seau. Cette constante K peut eˆtre mesure´e expe´rimentalement. Pour
des empilements de billes de verre (empilements ale´atoires) de diame`tre allant de 250
µm a` 1 mm, la porosite´ est 0,35≤ φ ≤0,39, et on trouve 4,85≤ K ≤5,2. Il est d’usage
de conside´rer K ≈ 5 pour ces milieux.
4.3.2 Les limites de ces mode`les
Un milieu poreux re´el comprend en ge´ne´ral des canaux obture´s, zones sans e´cou-
lement qui ne peuvent participer a` la perme´abilite´ bien qu’elles contribuent a` la
porosite´. De plus, la condition d’homoge´ne´ite´ requise n’est pas toujours re´alise´e en
pratique. En effet, des milieux poreux naturels comme les roches sont parfois consti-
tue´s de diffe´rentes e´chelles de re´seaux de pores. A l’e´chelle microscopique peut venir
se superposer un re´seau de fractures par lequel un e´coulement pre´fe´rentiel va s’e´tablir.
Dans ce cas, les mode`les de´crits ci-dessus ne peuvent s’appliquer.
4.3.3 Les diffe´rentes lois porosite´/perme´abilite´
Il a e´te´ de´montre´ que selon l’e´quation de Kozeny-Carman, la perme´abilite´ est lie´e
a` la porosite´ φ, la tortuosite´ τ et le rayon de pore efficace hydraulique a. Calculer
la perme´abilite´ k a` partir de la porosite´ φ n’est pas un proble`me trivial puisque la
perme´abilite´ de´pend aussi de la structure de l’espace poral. Il est cependant fre´quent
d’exprimer les parame`tres structuraux a` partir de la porosite´. De la`, la perme´abilite´
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peut eˆtre exprime´e uniquement en fonction de la porosite´ a` condition de prendre un
mode`le d’espace de pore ade´quat repre´sentatif du type de roche e´tudie´. De nombreux
auteurs se sont applique´s a` de´velopper des nouvelles relations reliant la perme´abilite´
a` la porosite´ via certains parame`tres ge´ome´triques ou en de´terminant les facteurs de
puissance ide´aux en fonction des roches e´tudie´es.
Nelson (1994) discute de plusieurs mode`les base´s sur des donne´es pe´trophysiques
et purement empiriques. La plupart d’entre eux expriment k comme le produit de φ
et d’un parame`tre de taille. Ce parame`tre de taille peut eˆtre le diame`tre de grain,
le rayon de pore, ou la surface spe´cifique. Dans ces lois de puissance, l’exposant du
parame`tre de taille est proche de deux. L’exposant de φ dans le nume´rateur varie
entre 1 et 7 et (1-φ)2 est un facteur au de´nominateur. La plupart des mode`les non-
empiriques sont base´s sur l’e´quation de Kozeny-Carman (Kozeny (1927) et Carman
(1937)), qui lie la perme´abilite´ avec le rayon de pore efficace et le facteur de formation
F = τ/φ.
Par contraste avec les me´thodes discute´es ci-dessus, la the´orie fractale combine´e
avec des relations pe´trophysiques fournit des approches alternatives (Adler (1985),
Thompson et al. (1987) et Hansen and Skeltrop (1988)). Le nombre et la de´finition
de parame`tres de forme exige´s par ces diffe´rents mode`les varient selon l’approche
choisie.
Pape et al. (1999) ont de´veloppe´ un mode`le d’espace de pore fractal, qui est ca-
pable de refle´ter la structure de pores de gre`s ayant connu un tassement me´canique
principalement consolide´ pendant l’enfouissement du bassin se´dimentaire. La perme´a-
bilite´ est exprime´e comme une se´rie de puissance de porosite´. Base´ sur l’e´quation de
Kozeny-Carman, les exposants de cette se´rie sont calcule´s a` partir de la dimension
fractale de l’interface roche-liquide qui est un parame`tre structurel fondamental dans
leur approche. Cette expression a e´te´ calibre´e et valide´e avec des grands jeux de
donne´es pe´trophysiques de gre`s “propres” et schisteux. Il est ainsi possible d’utiliser
leur relation k = Aφ + Bφ2 + C(10φ)10 en de´terminant cependant les coefficients
spe´cifiques A, B, et C pour un type de roche donne´.
Pape et al. (2000) ont de´montre´ que si la porosite´ et des donne´es de rayon de grain
sont disponibles, alors en combinant leurs travaux avec Pape et al. (1999) et avec la
loi de Archie, les auteurs proposent la relation perme´abilite´ - porosite´ suivante :
k = aφ+ bφexp1 + c(10φ)exp2, (4.16)
avec exp1 = m, exp2 = m+ 2/(c1(3−D)) et 0.39 < c1 < 1.
Costa (2006) a passe´ brie`vement en revue le mode`le de Kozeny-Carman et a e´ga-
lement utilise´ l’hypothe`se d’une ge´ome´trie spatiale de pore fractale et la loi d’Archie
empirique. Il a alors reformule´ le mode`le de Kozeny-Carman et obtenu une nouvelle
e´quation perme´abilite´-porosite´ simple :
k = Cc
φm
1− φ, (4.17)
avec Cc un facteur comme le coefficient de Kozeny et m l’exposant de Archie (F =
b/φm avec b un coefficient de saturation et m un coefficient de cimentation).
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Aussi bien le mode`le de Kozeny-Carman que ceux pre´sente´s ci-avant de Costa
(2006) et Pape et al. (2000) ont e´te´ ve´rifie´s sur de nombreux milieux poreux natu-
rels. Cependant, ils se sont re´ve´le´s particulie`rement efficaces sur des milieux poreux
de types “gre`s de Fontainebleau” (Bourbie´ et al. (1987)), sur des roches synthe´tiques
et sur des milieux carbonate´s mais pour un temps t pre´cis de la diagene`se. Ces re-
lations n’ont pas e´te´ de´montre´es lors de modifications rapides de porosite´ et/ou de
surface re´active et/ou diame`tre de pore au cours d’une re´action chimique. En re´alite´,
dans le cadre du stockage du CO2, c.a`.d. lors de re´actions rapides induisant de fortes
modifications structurelles, il est inte´ressant de suivre en continu la variation de la
perme´abilite´. De ce fait, ce ne sont pas des relations de type Kozeny-Carman qui
doivent eˆtre utilise´es mais une loi ge´ne´rale de la forme :
∂k
∂t
= f
(
∂φ
∂t
)
. (4.18)
Les expe´riences de percolations re´alise´es dans le cadre de cette the`se et pre´sente´es
aux chapitres 8 et 9 ont permis de proposer certaines relations.
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Deuxie`me partie
Me´thodologie expe´rimentale

Chapitre 5
Protocole et dispositifs
expe´rimentaux
5.1 Principe des expe´riences
Au cours de l’e´coulement d’une saumure charge´e en CO2 a` l’inte´rieur d’un mi-
lieu poreux, il se produit naturellement une re´action chimique entre les cations et
les anions (cf. chapitre 3). Il peut s’agir de re´actions de dissolution et/ou de pre´-
cipitation. Ces re´actions se de´roulent a` l’e´chelle du pore, e´chelle microscopique et
affectent les proprie´te´s physico-chimiques et de transport du milieu poreux entier,
e´chelle me´soscopique (macroscopique). Ces modifications structurales peuvent eˆtre
observe´es a` l’e´chelle du pore par imagerie synchrotron et par e´tude de lames minces
au MEB (Microscope Electronique a` Balayage) ou MET (Microscope Electronique a`
Transmission). A l’e´chelle me´soscopique, ces bouleversements structuraux sont obser-
ve´s par le changement de parame`tres physiques tels que la porosite´, la perme´abilite´,
la propagation d’ondes sismiques, . . . . De nombreuses techniques d’analyses d’images
obtenues a` l’e´chelle du pore ont e´te´ de´veloppe´es afin d’e´tudier les me´canismes re´ac-
tionnels a` petite e´chelle pour caracte´riser et mode´liser le comportement du milieu
poreux a` l’e´chelle macroscopique.
5.2 Dispositifs expe´rimentaux
Pour mieux comprendre ces phe´nome`nes, notamment lors de l’injection de CO2
dans des re´servoirs de stockage, nous avons conc¸u et re´alise´ deux dispositifs expe´ri-
mentaux qui permettent de proce´der a` des expe´riences de percolation re´active. Le
fluide injecte´ a` travers des e´chantillons naturels de roches se´dimentaires, est a` l’e´qui-
libre avec une phase gaz super critique (CO2). L’ensemble des expe´riences re´alise´
avec ces dispositifs a e´te´ conduit dans des conditions de pression et tempe´rature de
re´servoir (c.a`.d. T ≤ 200 oC et P ≤ 20MPa).
Les appareillages mis en place permettent de suivre en continu l’e´volution des
proprie´te´s hydrodynamiques ainsi que les caracte´ristiques chimiques du fluide percole´.
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5.2.1 Banc expe´rimental : ICARE-FT
Le banc expe´rimental ICARE-FT est le premier banc de percolation haute tem-
pe´rature et haute pression (HT, HP) que nous avons confectionne´. Il s’agit d’un banc
de percolation fonctionnant sous des pressions et tempe´ratures pouvant atteindre
respectivement 20 MPa et 200 oC. Ce dispositif a e´te´ e´labore´ et re´alise´ au sein du
laboratoire avec la participation de l’entreprise TOP-Industrie spe´cialise´e dans les
techniques haute pression. Le montage du banc expe´rimental a demande´ plusieurs
mois de travail intensif et une bonne collaboration avec TOP-Industrie pour la vali-
dation de chaque e´tape des se´curite´s lie´es aux fortes pressions.
Fig. 5.1 – A : Sche´ma du dispositif expe´rimental ICARE-FT, B : Sche´ma de´taille´ de
la cellule de percolation couple´e au multiplicateur de pression.
L’appareillage est compose´ (cf. figure 5.1) de trois pompes a` piston motorise´es
de 25 cm3 chacune ; deux d’entre elles e´tant destine´es a` la solution aqueuse et la
troisie`me au CO2 liquide. Le circuit en sortie de pompes est tout d’abord compose´
d’un serpentin long de 10 m servant de me´langeur a` froid pour l’eau et le CO2 liquide
(1) ; l’ensemble pompes-serpentin est muni d’un circuit de refroidissement (2) compose´
d’un cryostat afin de maintenir une tempe´rature constante de 5 oC. Une fois le CO2
dissous dans le solvant, le me´lange traverse alors un deuxie`me serpentin (3) long
de 7 m re´gule´ en tempe´rature par un PID (Proportionnelle Inte´grale De´rive´e) ; a` la
sortie de celui-ci le fluide est alors dans les conditions de tempe´rature et pression de
l’expe´rience. Le processus de me´lange permet d’obtenir un fluide fortement charge´ en
CO2 dans des conditions de tempe´rature et pression de CO2 supercritique sans que
celui-ci ne passe par ce domaine. Le graphique 5.2 explique clairement le processus
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de me´lange de la saumure avec le CO2 liquide sous pression et a` froid avant d’eˆtre
chauffe´.
Fig. 5.2 – Diagramme P, T illustrant le protocole de me´lange saumure-CO2
Une fois le me´lange re´alise´, la solution aqueuse percole alors l’e´chantillon poreux
situe´ dans la cellule de confinement thermalise´e (4) puis il est ensuite e´chantillonne´
a` pression atmosphe´rique en sortie du banc expe´rimental a` l’aide d’une micro-vanne
pointeau (5) ou sous pression d’expe´rience (6). Le banc expe´rimental est d’autre part
compose´ de multiples capteurs de pression et tempe´rature place´s en diffe´rents points
strate´giques ainsi que d’un multiplicateur de pression ne´cessaire au confinement de
l’e´chantillon percole´. Le multiplicateur a pour roˆle de fournir a` un circuit annexe une
pression toujours 10 % supe´rieure a` la pression d’injection. Ce circuit annexe alimente
deux volumes “morts” de la cellule de confinement enveloppant l’e´chantillon d’une
part (confinement radial) et au dessus du piston d’injection d’autre part (confinement
axial). Il existe un capteur de pression en sortie de chaque pompe soit trois au total ;
il s’agit de capteur Keller PA 35 X HTC a` membrane de gamme 0-20 MPa avec une
pre´cision e´gale a` 0.05 % de la valeur maximale de mesure du capteur. Un diffe´rentiel de
pression “Rosemount” de gamme 0-3 MPa est place´ de part et d’autre de l’e´chantillon
poreux e´tudie´. Ce capteur diffe´rentiel permet de mesurer en continu la variation de
pression ∆P entre l’amont et l’aval de l’e´chantillon. Un quatrie`me capteur de pression
Keller en hastelloy fonctionnant pour des pressions pouvant atteindre 20 MPa et des
tempe´ratures de 200 oC est situe´ en aval de l’e´chantillon percole´.
L’injection du fluide se fait a` de´bit constant via les trois pompes a` pistons. Deux
d’entre elles fonctionnent en alternance afin d’injecter le fluide en continu. Le remplis-
sage des pompes et la vidange dans le circuit sont assure´s graˆce a` des e´lectrovannes.
Le dispositif permet de re´aliser des expe´riences de percolation avec diffe´rentes
pressions partielles de CO2 tel que PCO2 < PTotal. Il est possible d’injecter la solution
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saline sature´e en CO2 a` des de´bits pouvant aller de 0.1 ml/min a` 1.5 ml/min ce qui
correspond a` des perme´abilite´s maximales et minimales de 200 mD et 0.2 mD.
Un syste`me d’acquisition et de pilotage a e´te´ de´veloppe´ sous LabView (cf. figure
5.3). Il permet le controˆle du banc expe´rimental que ce soit au niveau de l’injection
(vitesse d’injection, fraction de CO2) de la prise de mesure et de l’enregistrement des
parame`tres (tempe´rature, pression, ∆P ).
Fig. 5.3 – Programme LabView permettant de controˆler et piloter le banc de percola-
tion Icare-FT. En haut : Code d’acquisition et de controˆle. A gauche : Tempe´ratures
et pressions en diffe´rents points du banc. Au centre : Graphique de la valeur de la
pression diffe´rentielle au cours du temps. A droite : Position des trois pompes. En
bas : Code de commande des moteurs.
5.2.2 Banc expe´rimental : ICARE-MicroLab
Ce deuxie`me banc expe´rimental a e´te´ re´alise´ en s’appuyant fortement sur notre
expe´rience acquise lors de la confection du premier banc expe´rimental de type “plug-
flow” (banc ICARE-FT).
Ce dispositif de type percolation en circuit ferme´ (cf. fig : 5.4) est comple´mentaire
au banc ICARE-FT dans l’e´tude du stockage ge´ologique du CO2. En effet, celui-ci
permet de faire circuler en boucle ferme´e, une solution enrichie en CO2 dans des
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conditions de pressions et tempe´ratures in situ (jusqu’a` 200 oC et 20 MPa) a` travers
un e´chantillon naturel peu perme´able et ainsi d’e´tudier le retour progressif a` l’e´qui-
libre d’un fluide initialement fortement de´se´quilibre´ avec la roche. En particulier, cet
e´quipement permet la re´alisation d’expe´riences de longues dure´es et donc d’e´tudier
les re´actions chimiques depuis une eau tre`s charge´e en CO2 jusqu’a` l’e´tat d’e´quilibre
entre le fluide et l’e´chantillon.
Fig. 5.4 – Photo du banc expe´rimental ICARE-MicroLab
Le sche´ma de principe est illustre´ sur la figure 5.5. Le banc expe´rimental est
compose´ de deux pompes de 100 ml chacune, d’une cellule de confinement, dans
laquelle est situe´ l’e´chantillon percole´, lie´e a` un syste`me de confinement. La cellule
de confinement est dite “flottante” de par son confinement hydraulique qui minimise
les contraintes sur l’e´chantillon. Le banc est muni de nombreux capteurs de pressions
afin de suivre en continu les variations mais e´galement d’un capteur de pression
diffe´rentielle qui permet de mesurer en permanence la variation de pression entre
l’entre´e et la sortie de l’e´chantillon (identique au banc expe´rimental ICARE-FT). Ce
syste`me nous donne donc la possibilite´ de mesurer les variations de perme´abilite´ tout
au long de l’e´quilibrage d’un fluide charge´ en CO2 avec un e´chantillon naturel et ainsi
de suivre les e´tapes de dissolution et de pre´cipitation en suivant un volume de fluide
se de´plac¸ant dans le milieu apre`s injection.
Un protocole d’e´chantillonnage du fluide a e´te´ mis en place afin d’analyser le
volume de CO2 dissous d’une part, et les concentrations des diffe´rents ions en solutions
d’autre part. Les contraintes d’un pre´le`vement sur un tel dispositif sont telles que la
pression doit eˆtre maintenue constante pendant le pre´le`vement et le volume pre´leve´
doit eˆtre minimal pour n’engendrer aucune perturbation du syste`me (nous rappelons
qu’il s’agit d’un dispositif a` circuit ferme´). Pour cela nous avons de´veloppe´ un syste`me
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Fig. 5.5 – Sche´ma simplifie´ du banc expe´rimental ICARE-MicroLab
de micro-pre´le`vement en ligne (cf. fig 5.6), qui permet d’e´chantillonner un volume de
fluide de l’ordre du cm3 avec une seringue a` compensation de pression. Une fois le
volume pre´leve´, la technique de mesure de´veloppe´e est la suivante :
– refroidissement sous pression de l’e´chantillon pre´leve´,
– de´compression verticale par recul du piston pour favoriser le de´gazage du CO2,
– mesure du volume total occupe´ a` pression atmosphe´rique du fluide + CO2,
– calcul de la fraction de CO2,
– analyse du fluide restant par ICP-AES pour l’analyse des cations.
Fig. 5.6 – Sche´ma de la seringue a` compensation de pression.
Un code de commande sous LabView (cf. figure 5.7) a e´galement e´te´ de´veloppe´
pour ce dispositif expe´rimental. La communication via le banc ICARE-MicroLab est
e´tablie par l’interme´diaire de diffe´rents modules d’acquisition RedLion. Ces modules
permettent d’acque´rir en continu de nombreux parame`tres tels que la tempe´rature, la
pression totale, la pression diffe´rentielle de part et d’autre de l’e´chantillon, la position
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Fig. 5.7 – Programme LabView permettant de controˆler et piloter le banc de per-
colation ICARE-MicroLab. A droite : Code d’acquisition. Au centre : Code de
controˆle. A gauche : Code de commande des moteurs
des pompes, . . . . Le protocole de fonctionnement du banc (boucle de commande,
acquisition et controˆle) a demande´ un travail de longue haleine afin de pre´voir toutes
les configurations possibles et palier a` tous les proble`mes de se´curite´ (cf. figure 5.8).
Ce code permet donc de controˆler les diffe´rents parame`tres du banc, d’enregistrer des
donne´es aux cours des manipulations et de se´curiser le syste`me (gestion des coupures
de courant, monte´e brutale de la pression, changement brusque de la tempe´rature,
. . . ).
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Fig. 5.8 – Algorithme des boucles de commande, controˆle et acquisition
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5.3 Protocole expe´rimental-Modes ope´ratoires
La mise en place d’une expe´rience est relativement longue. Dans un premier temps,
on se´lectionne les e´chantillons inte´ressants pour notre e´tude. Les e´chantillons se´lec-
tionne´s sont analyse´s par diffraction aux rayons X (DRX) et au microscope e´lectro-
nique a` balayage (MEB) afin de connaˆıtre leur composition exacte. L’objectif de cette
the`se e´tant d’e´tudier la re´activite´ des roches se´dimentaires (en particulier les roches
carbonate´es) avec un fluide charge´ en CO2, il est important de connaˆıtre la compo-
sition chimique des e´chantillons (calcite, dolomite, side´rite, quartz, impurete´s, . . . ).
Une e´tude texturale des e´chantillons est e´galement effectue´e avant chaque expe´rience.
Cette e´tude est mene´e en partie au MEB mais principalement via la tomographie
RX (3D) de l’e´chantillon. L’imagerie 3D des e´chantillons permet de connaˆıtre la po-
rosite´ des e´chantillons percole´s avant chaque expe´rience mais aussi d’avoir une ide´e
de l’he´te´roge´ne´ite´ des e´chantillons. Une fois chaque e´chantillon caracte´rise´ (struc-
ture (Tomographie, MEB) ; chimie (DRX, MEB)), on pre´pare artificiellement l’eau a`
l’e´quilibre thermodynamique (a` tempe´rature d’expe´rience) avec chaque e´chantillon.
Les proprie´te´s chimiques de ces eaux sont obtenues par mode´lisation a` l’aide des codes
ge´ochimiques CHESS ou PHREEQ-C et dans la mesure du possible, compare´es avec
les donne´es fournies par TOTAL sur les eaux de re´servoirs. Ces logiciels nous per-
mettent e´galement de calculer le pH de l’eau injecte´e dans les e´chantillons, c.a`.d. l’eau
a` l’e´quilibre thermodynamique a` tempe´rature d’expe´rience, charge´ en CO2. Les eaux
sont alors re´alise´es a` partir de poudres telles que CaCl2 pour le calcium, Mg(NO3)2
pour le magne´sium, Mn liquide a` 1000 µg/ml pour le mangane`se, NaHCO3 pour les
carbonates et bien suˆr NaCl pour la salinite´ de l’eau.
5.3.1 Choix des e´chantillons e´tudie´s
L’objectif e´tant de caracte´riser les conse´quences de l’injection de CO2 dans des
re´servoirs carbonate´s, nous avons oriente´ nos recherches vers des e´chantillons de cal-
caire ayant une perme´abilite´ et une porosite´ initiales compatibles avec nos dispositifs.
L’autre condition principale dans le choix de nos e´chantillons est que ceux-ci soient
repre´sentatifs de re´servoirs naturels. Nous avons donc porte´ notre choix vers le re´ser-
voir de Mondeville dans le bassin parisien. D’autre part, l’e´tanche´ite´ des couvertures
argileuses est e´tudie´ a` l’aide d’e´chantillons de Tournemire qui repre´sentent de bons
analogues aux argilites de Bure.
Mine´ralogie des e´chantillons de Mondeville
L’ensemble de nos expe´riences a donc e´te´ re´alise´ sur des e´chantillons de la carotte
no1 (1631,70 m - 1640,70 m) du forage d’exploration MONDEVILLE-1 fore´ en 1989
par ELF AQUITAINE dans le bassin parisien. Le re´servoir calcaire carotte´ est d’aˆge
Callovien Infe´rieur. Il s’est de´pose´ dans des conditions marine et littorale, et plus par-
ticulie`rement dans un environnement de barre carbonate´e. Les e´chantillons e´tudie´s
sont issus d’un calcaire grainstone a` gravelles et a` oolithes avec bioclastes (d’e´chino-
dermes en particulier mais aussi de lamellibranches, bryozoaires et brachiopodes, cf.
figure 5.9) dont le facie`s correspond a` un de´poˆt d’arrie`re-barre (77.7% de Calcite -
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Bioclasts+ooids ; 8.7% de Calcite - sparite ; 9.6 de Calcite - micrite). La diage´ne`se
subie par ce calcaire est une cimentation initie´e par le de´veloppement d’une frange
granulaire (ou d’un nourrissage des grains) suivie du colmatage partiel des pores ini-
tiaux par une calcite en mosa¨ıque irre´gulie`re. Ce calcaire est chimiquement compose´
a` 100% de carbonate de calcium (Ca-99%, Mg-1%).
Fig. 5.9 – Observation de lames minces de l’e´chantillon calcaire de MonDeVille
Mine´ralogie des argilites
Les e´chantillons d’argilite e´tudie´s proviennent du tunnel de Tournemire situe´ dans
l’Aveyron dans le sud de la France (cf. figure 5.10). Le massif de Tournemire appar-
tient au grand ensemble des Causses, situe´e dans la partie sud-orientale du Massif
Central. Le tunnel de Tournemire, situe´e a` proximite´e de la commune de Tournemire,
relie la valle´e du Soulzon a` la valle´e du Cernon. Il traverse, sur une grande partie,
une formation argileuse toarcienne indure´e (cf. figure 5.11).
Fig. 5.10 – Localisation du tunnel de Tournemire
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Fig. 5.11 – Coupe ge´ologique sche´matique du massif de Tournemire d’apre`s Pa-
triarche (2004).
La composition mine´ralogique des e´chantillons e´tudie´s est (cf. figure 5.12) :
– 25% calcite,
– 2% siderite,
– 25% quartz,
– 45% argile (24% kaolinite, 10% micas (muscovite), 10% interstratifie´ illite/smectite
et 1% chlorite),
– 3% pyrite.
Fig. 5.12 – Cartographie e´le´mentaire des e´chantillons d’argilite de Tournemire re´alise´e
au MEB.
88 5.3 Protocole expe´rimental-Modes ope´ratoires
Grandeurs caracte´ristiques des e´chantillons
Les e´chantillons e´tudie´s sont des carottes de diame`tre D = 9 mm et de longueur L
= 18 mm. Les e´chantillons pre´sentent de telles dimension afin d’utiliser efficacement
la microtomographie RX sur l’ensemble de l’e´chantillon et avoir ainsi une image 3D
du re´seau poral a` une re´solution de 5.06 µm. Le diame`tre des pores e´tant de l’ordre
de 0.2 mm et le diame`tre macroscopique des oolithes de l’ordre de 0.2 mm, la mi-
crotomographie couple´e a` la microscopie e´lectronique a` balayage apporte une bonne
re´solution pour l’e´tude structurale et chimique de ces e´chantillons. L’e´tude de la
microporosite´ et des micro-cristaux (composant les oolithes) est re´alise´e via la micro-
scopie e´lectronique en transmission qui est plus adapte´e a` ces tailles caracte´ristiques
(∼ 1µm).
5.3.2 Mise en place de l’e´chantillon
La pre´paration du banc expe´rimental ne´cessite un peu plus d’une journe´e, sans
compter les e´tapes de rinc¸age du banc. L’e´chantillon est tout d’abord place´ dans la
cellule de percolation, puis les trois pompes du dispositif sont vide´es et place´es en bu-
te´e. Le vide est alors fait dans l’ensemble du dispositif (cellule de percolation, pompes,
multiplicateur de pression, serpentins, . . . ). Une fois le vide atteint, le dispositif est
rempli d’eau a` l’e´quilibre et l’e´chantillon est sature´ avec cette meˆme eau. Les deux
pompes a` eau sont remplies avec cette meˆme dite eau tandis que la troisie`me pompe
consacre´e au CO2 est remplie lentement a` 60 bar et a` froid de CO2 liquide. Le circuit
annexe du multiplicateur est rempli quant a` lui d’eau de´mine´ralise´e.
L’ensemble du banc expe´rimental est alors monte´ lentement sous pression ainsi
que le confinement via le multiplicateur de pression. Une fois la pression d’expe´rience
atteinte, le serpentin chauffant et la cellule de percolation sont chauffe´s jusqu’a` tem-
pe´rature d’expe´rience souhaite´e. La pression du circuit est re´gule´e pendant la chauffe
pour eˆtre maintenue a` pression d’expe´rience. Une fois la pression et la tempe´rature
d’expe´rience atteintes, l’injection de l’eau a` l’e´quilibre charge´e en CO2 est alors de´clen-
che´e. Le fluide percole´ est e´chantillonne´, acidifie´ et analyse´ par ICP-AES (Inductively
Coupled Plasma-Atomic Emission Spectrophotometer) pour l’analyse des majeurs.
Apre`s chaque expe´rience, les e´chantillons percole´s sont dans un premier temps
microtomographie´s pour mesurer l’e´volution des proprie´te´s structurales, avant d’eˆtre
e´tudie´s sur lame mince par microscopie e´lectronique.
5.3.3 Suivi des grandeurs macroscopiques : k et φ
L’e´volution de la perme´abilite´ et de la porosite´ d’un milieu poreux peut eˆtre
attribue´e a` un processus de dissolution ou de pre´cipitation. Ces processus sont e´tudie´s
ici par la mesure de la variation de perme´abilite´, par la mesure de la concentration en
e´le´ments majeurs dans l’eﬄuent et par l’analyse d’imagerie tomographique par rayon
X. De part la nature non destructive de la microtomographie RX, nous pouvons
observer la progression de la re´action chimique tout au long de l’e´chantillon poreux
et les changements morphologiques relie´s. Il est donc possible d’e´tudier l’action des
re´actions chimiques sur les modifications structurales et les variations de porosite´ et
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perme´abilite´.
Les variations de perme´abilite´ k(t) sont mesure´es tout au long de l’expe´rience de
percolation via la mesure de la pression diffe´rentielle entre l’entre´e et la sortie de
l’e´chantillon percole´. Comme e´nonce´ dans la section 2.2.3, la loi de Darcy permet de
relier la variation de la diffe´rence de pression ∆P (Pa) avec le de´bit Q (m3/s) et la
perme´abilite´ de l’e´chantillon k (m2) :
k = −µ Q L
S ∆P
ou` L est la longueur de l’e´chantillon dans la direction de l’e´coulement (m), S est la
section de l’e´chantillon (m2) et µ est la viscosite´ dynamique du fluide (Pa.s).
La porosite´ est mesure´e via l’imagerie tomographique avant et apre`s chaque ex-
pe´rience (cf. §6.1). La variation de porosite´ au cours du temps φ(t) est obtenue par
l’analyse chimique du fluide percole´. En effet, e´tant donne´ que les e´chantillons e´tudie´s
sont compose´s essentiellement de calcite (99%), il est possible de calculer le volume
de carbonate de calcium dissous (VCaCO3) de la manie`re suivante :
VCaCO3 =
∆Ca×Q×∆t×MCaCO3
MCa × ρCaCO3
,
avec Q le de´bit, ∆t l’intervalle de temps, ∆Ca la concentration en Ca2+ dans la
solution en sortie en ppm, Mx la masse molaire de l’e´le´ment x et ρCaCO3 la masse vo-
lumique de carbonate de calcium (2.7 g/cm3). La porosite´ macroscopique de l’e´chan-
tillon φ(t) est alors obtenue pour chaque temps t par :
φ = φ0 + 100× VCaCO3
V
avec φ0 la porosite´ initiale et VCaCO3 le volume total.
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Chapitre 6
E´tude de l’e´volution des proprie´te´s
structurales par Imagerie
6.1 Tomographie RX : descriptif et me´thode
La tomographie regroupe l’ensemble des me´thodes non-destructives permettant
d’e´tudier la composition et la structure interne d’un objet opaque. Son nom vient
du grec tomos (section) et graphein (e´crire). Elle permet de cartographier en trois
dimensions un ou plusieurs parame`tres physiques, graˆce a` des coupes calcule´es a` partir
de mesures d’ondes ou de rayonnements e´mis, transmis ou re´fle´chis par l’objet e´tudie´.
Plusieurs me´thodes sont disponibles comme la tomographie ultra-sonore, magne´tique,
e´lectrique, a` neutron, a` rayons X ou gamma. La me´thode utilise´e dans le cadre de
ce travail de the`se et largement utilise´e dans le domaine me´dical et industriel est la
tomographie a` rayons X (RX).
Cette section pre´sente la technique de tomographie RX et son utilisation dans
l’e´tude de nos e´chantillons. L’objectif est de donner au lecteur les quelques e´le´ments
ne´cessaires pour mieux appre´hender l’utilisation de la technique dans notre e´tude et
comprendre les choix effectue´s afin d’adapter au mieux la technique aux objectifs de
ce travail de the`se.
6.1.1 Historique et principe de la tomographie RX
La tomographie RX repose sur les meˆmes phe´nome`nes physiques d’interaction
rayonnement/matie`re que la radiographie RX conventionnelle et est issue directe-
ment de la radiologie me´dicale. C’est au XXe`me sie`cle que se sont de´veloppe´es les
grandes techniques de controˆle non destructif (CND) base´es sur l’utilisation de rayon-
nements ionisants. La tomographie RX utilisant l’e´mission de´couverte par Ro¨ntgen
(1895) fait partie de ces techniques de CND dont elle est la cadette. Les fondements
de la tomographie remontent vers 1917 lorsque Radon exprima le principe de la re-
construction des formes a` partir d’e´le´ments d’informations pe´riphe´riques. Oldendorf
(1961) et Cormack (1963) tente`rent les premiers la mesure de tre`s faibles diffe´rences
de densite´ a` l’aide de de´tecteurs en cristaux sensibles a` la place de films et propose`rent
une the´orie de la reconstitution de l’image par ordinateur. Le dernier quart de sie`cle
offrit a` la technique de connaˆıtre un extraordinaire de´veloppement dans le domaine
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me´dical. Des applications industrielles virent logiquement le jour. La tomographie
RX est devenue une ve´ritable me´thode de controˆle industriel et ce dans des domaines
aussi varie´s que l’ae´ronautique, la me´tallurgie des poudres, le secteur automobile, l’ar-
mement, les mate´riaux composites ou plastiques, l’arche´ologie, les sciences du vivant,
la pe´trochimie ou l’agroalimentaire. Par la suite, le couplage des techniques de mi-
crotomographie avec les microfaisceaux de rayons X obtenus a` partir de rayonnement
synchrotron a permis le de´veloppement de la tomographie RX avec une re´solution de
l’ordre du microme`tre et la possibilite´ de cartographier un e´le´ment chimique donne´
en accordant la longueur d’onde de part et d’autre du seuil d’absorption de l’e´le´ment
conside´re´.
Le de´veloppement de ces proce´de´s d’imagerie est lie´ au de´veloppement de l’in-
formatique. En effet, bien que le proble`me mathe´matique sous-jacent ait e´te´ re´solu
par Radon (1917), l’essor de ces techniques est duˆ a` l’apparition de la tomographie
assiste´e par ordinateur (TAO). Elle est plus commune´ment appele´e “Computerized
Tomography” (CT). La CT est base´e sur deux syste`mes comple´mentaires :
– le syste`me d’acquisition : il est compose´ d’une source de rayonnement et d’un
de´tecteur. Il fournit les donne´es 1D (respectivement 2D) pour la reconstruction
de l’image 2D (respectivement 3D). Sa ge´ome´trie de´finit les parame`tres de la
reconstruction.
– le syste`me de traitement : a` partir des donne´es, ce syste`me va reconstruire
l’image 2D ou 3D en utilisant des me´thodes de reconstruction adapte´es a` la
ge´ome´trie d’acquisition.
6.1.2 Syste`me d’acquisition
Le dispositif expe´rimental de base est compose´ d’une source de rayonnement qui
produit l’e´nergie excitatrice (par exemple le synchrotron) ; d’un syste`me me´canique
de positionnement, d’un collimateur et d’un de´tecteur de rayonnement transmis (cf.
figure 6.1). Tout le dispositif est associe´ a` un syste`me e´lectronique pour l’acquisition
des informations re´sultantes et un ordinateur pour la reconstruction, le stockage et
l’analyse d’images. Par la suite, a` l’aide de traitements avance´s, ces images nume´riques
fournissent des parame`tres quantitatifs inaccessibles aux autres me´thodes de CND.
Ces techniques d’analyses seront de´veloppe´es dans la section suivante.
A l’ESRF - Grenoble, l’e´nergie excitatrice est produite via un synchrotron (pour
de plus amples informations sur le dispositif dirigez vous vers http ://www.esrf.fr). Le
rayonnement synchrotron n’est autre qu’une onde e´lectromagne´tique, issue de l’acce´le´-
ration des e´lectrons de faibles masses occasionne´e par la courbure de la trajectoire. Ce
rayonnement est collecte´ a` diffe´rents endroits du tore : les lignes de lumie`re. Chaque
faisceau lumineux rencontre ensuite des lentilles, miroirs ou monochromateurs afin
de se´lectionner la gamme de longueurs d’ondes et de modifier les caracte´ristiques du
faisceau (taille, divergence) qui sera utilise´ dans l’expe´rience. “Au bout” de chaque
ligne de lumie`re est monte´ un e´chantillon de matie`re servant de cible. Les e´lectrons
e´jecte´s lors de l’interaction du faisceau incident avec la cible sont de´tecte´s par des ap-
pareils de mesure ponctuels, line´aires ou bidimensionnels (came´ra CCD, image plate).
La came´ra CCD place´e en bout de ligne acquiert donc des radiographies en niveau de
gris (2048 × 2048 pxls). Sachant que le niveau d’atte´nuation de´pend des proprie´te´s
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Fig. 6.1 – Photographie de l’anneau synchrotron (ESRF-Grenoble) et sche´ma sim-
plifie´ du dispositif depuis la ligne de lumie`re a` la came´ra CCD d’acquisition.
physiques et chimiques de la matie`re et e´galement des caracte´ristiques du rayonne-
ment qui peut eˆtre de´fini par sa fre´quence, sa longueur d’onde et son e´nergie, il est
possible d’obtenir des nombreuses informations sur l’e´chantillon (absence de matie`re,
porosite´, fissure, he´te´roge´ne´ite´, anisotropie de densite´ ou de composition . . . ).
Fig. 6.2 – De´finitions des axes (z est perpendiculaire a` la figure) et notations, d’apre`s
Bernard (2005)
Concre`tement, l’acquisition des donne´es de tomographie consiste a` enregistrer
dans le plan (u, z) du de´tecteur l’e´nergie re´siduelle du faisceau apre`s sa traverse´e de
l’e´chantillon (cf. figure 6.2). Cet enregistrement est similaire a` une radiographie pour
l’angle θ. Suivant la technique et la re´solution souhaite´es, le nombre de radiographies
sur un demi-tour (et donc pour des valeurs de θ entre 0 et pi) est compris entre quelques
centaines et un millier. Dans nos cas d’e´tudes, nous re´alisons 1500 radiographies. A
partir de l’ensemble de ces radiographies mesure´es lors de la phase d’acquisition (plus
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quelques images supple´mentaires permettant de controˆler l’homoge´ne´ite´ du faisceau
incident et de caracte´riser le bruit de fond du syste`me d’acquisition) il est possible
de reconstruire nume´riquement une image 3D du coefficient d’absorption du faisceau
par l’e´chantillon.
6.1.3 Analyses et traitements des images
Plusieurs e´tapes sont ne´cessaires a` une bonne reconstruction 3D de l’e´chantillon.
Dans un premier temps, on construit ce qu’on appelle un sinogramme (cf. figure
6.3) pour chacune des sections (c.a`.d. a` z constant). Cette construction est parti-
culie`rement inte´ressante dans le cas d’un rayonnement synchrotron puisque celui-ci
est parfaitement paralle`le et que le flux de photons mesure´ ne de´pend donc que de
l’e´chantillon. Le sinogramme repre´sente donc l’absorption du faisceau par les points
de l’e´chantillon ve´rifiant la relation suivante (si le repe`re (x, y) est lie´ a` l’e´chantillon) :
u = x cos θ + y sin θ. (6.1)
Si l’absorption est de´termine´e par le parame`tre physique f (ge´ne´ralement la den-
site´), on de´finit :
P (u, zj, θ) =
∫
rayon
f(x, y, zj)dv (6.2)
ou` u ve´rifie la relation (6.1). p(u, zj, θ) est la transforme´e de Radon de f(x, y). La
reconstruction consiste a` retrouver f(x, y) a` partir du sinogramme construit en com-
binant l’ensemble des projections mesure´es lors de la phase d’acquisition. Il s’agit
d’inverser la transforme´e de Radon. Le programme utilise´ pour cette inversion est
HST, base´ sur la re´tro projection filtre´e et de´veloppe´ a` l’ESRF par Hammersley
(2001).
Fig. 6.3 – Exemple de sinogramme
E´tude de l’e´volution des proprie´te´s structurales par Imagerie 95
Deux types d’artefacts
Cependant, comme tous les proble`mes inverses, l’inversion de la transforme´e de
Radon est une ope´ration sensible aux bruits pre´sents lors de l’acquisition. De nom-
breuses pre´cautions sont prises lors des expe´riences afin d’obtenir un rapport si-
gnal/bruit aussi e´leve´ que possible. Il reste cependant de nombreuses sources de bruit
difficiles a` controˆler. Des pre´-traitements sur les radiographies brutes peuvent atte´-
nuer ces effets.
– Les points chauds :
Lors de l’acquisition, l’e´chantillon absorbe une certaine fraction des photons du
faisceau synchrotron (c’est ce que l’on mesure). Une partie de l’e´nergie correspon-
dant a` ces photons absorbe´s peut eˆtre re´-e´mise suivant des directions ale´atoires sous
forme de photons de fre´quences diffe´rentes de celle du faisceau incident. Le capteur
CCD de la came´ra est pre´vu pour recevoir la lumie`re visible venant du scintillateur.
Si un des photons re´-e´mis par l’e´chantillon atteint ce capteur, il ge´ne´rera un bruit
impulsionnel de forte intensite´. Cela se traduira sur le sinogramme de l’e´chantillon
par la pre´sence de pics d’intensite´. La conse´quence directe de ces pics d’intensite´ sur
les volumes reconstruits est l’apparition de traces line´aires dans le plan perpendicu-
laire a` l’axe de rotation. Les sections paraissent raye´es. Vu la nature impulsionnelle
de ce bruit, un filtre me´dian est bien approprie´. Cependant, les sinogrammes e´tant
tre`s fluctuants par nature, il serait ne´faste d’appliquer un filtre me´dian classique (une
partie du signal serait de´truite) et il ne faut l’appliquer qu’aux impulsions ayant une
intensite´ supe´rieure a` un parame`tre ajustable. Il s’agit d’un filtre me´dian condition-
nel : chaque pixel de chaque radiographie est compare´ au me´dian de son voisinage
(neuf pixels voisins) et la valeur de ce pixel est remplace´e par ce me´dian si le rapport
valeur/me´dian est plus grand que Pfm, le parame`tre choisi.
La difficulte´ principale dans l’utilisation de ce type de filtre est le choix du para-
me`tre Pfm. Apre`s diffe´rents essais sur plusieurs exemples et en accord avec les don-
ne´es accumule´es par les membres de l’e´quipe de la ligne de lumie`re ID19 de l’ESRF, il
semble que Pfm = 1,1 donne de bons re´sultats. Aujourd’hui cette technique est direc-
tement utilise´e lors de la reconstruction des sinogrammes a` l’ESRF via le programme
HST.
– Les ring-artefacts :
La reconstruction du coefficient d’absorption a` partir des radiographies (e´quations
6.1 et 6.2) est une ope´ration ou` l’on passe d’un repe`re en coordonne´es cylindriques
(u, θ, z) a` un repe`re carte´sien (x, y, z). Il est donc normal que les effets du bruit soient
“organise´s” en cercles concentriques (cf. vue agrandie de la figure 6.4).
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Fig. 6.4 – Exemple de ring artefact. Gauche : section comple`te en z, en haut a` droite :
vue agrandie de la zone centrale.
La cause de ces artefacts est a` rechercher dans les caracte´ristiques du capteur
lui-meˆme. Une des hypothe`ses centrales pour la reconstruction est que le capteur
est line´aire. Connaissant la position de la section pre´sente´e figure 6.4, il est possible
de de´terminer la ligne du capteur CCD de la came´ra qui est a` examiner. Le rayon
des artefacts et la position de l’axe de rotation permettent la de´termination pre´cise
des pixels pouvant eˆtre a` l’origine du proble`me. Les pixels identifie´s ont des valeurs
nettement diffe´rentes de celles de leurs voisins. La me´thode de reconstruction ne
permettant pas de prendre en compte les non-line´arite´s, nous avons e´limine´ ces pixels
sur toutes les images en remplac¸ant leur valeur par la moyenne des voisins sur une
meˆme ligne.
Tous les ring-artefacts sont duˆs au comportement non line´aire de certains pixels.
Lorsque l’on conside`re le sinogramme d’une section dont l’image est affecte´e par un
(ou des) ring-artefact(s), celui-ci comporte des traces verticales (cf. figure 6.3). En
effet, les cercles dans un repe`re carte´sien (la section) donnent des droites dans un
repe`re cylindrique (le sinogramme). A noter que les ring-artefacts ne sont pas des
cercles complets car l’acquisition ne se fait que sur un demi-cercle (angle total de
pi), la reconstruction s’effectue sur le volume complet en utilisant une relation de
syme´trie.
Il s’agit donc d’e´liminer les droites visibles sur les sinogrammes. Pour les mettre
en e´vidence on utilise la variation en u de la moyenne suivant θ (repe`re figure 6.3,
re´sultat figure 6.5). La me´thode actuellement utilise´e lors de la reconstruction consiste
a` calculer la diffe´rence entre le sinogramme moyen (figure 6.5) et le meˆme sinogramme
lisse´ de fac¸on a` e´liminer les variations brusques. Aux points ou` cette diffe´rence de´passe
un seuil donne´, la moyenne est remplace´e par la moyenne lisse´e. Ensuite le sinogramme
est corrige´ en chaque point en soustrayant la moyenne et en ajoutant la moyenne
corrige´e.
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Fig. 6.5 – Variation suivant u de la moyenne en θ du sinogramme d’une section
pre´sentant un ring-artefact.
La segmentation
Apre`s traitement des donne´es brutes et reconstruction de la distribution 3D du
coefficient d’absorption des rayons X, l’e´tape suivante consiste a` segmenter cette
image 3D en diffe´rents domaines correspondant aux diffe´rents mate´riaux constituant
l’e´chantillon. Cette e´tape de segmentation peut eˆtre facilite´e par des filtrages des
donne´es 3D reconstruites (en particulier le filtre me´dian 3D qui a la proprie´te´ tre`s
inte´ressante de ne pas trop affecter les gradients et donc qui pre´serve les frontie`res,
Nikolaidis and Pitas (2001)). La segmentation est une e´tape de´terminante dans le
traitement des images qui peut engendrer des erreurs de calculs importantes par la
suite. La segmentation des images 3D est un domaine tre`s actif de la recherche en
traitement d’image (Revol-Muller et al. (2002)) et nous nous limiterons ici a` la seg-
mentation par seuillage qui est bien adapte´e aux milieux poreux ayant un, voire deux,
constituants solides. C’est le cas pour nos e´chantillons de carbonate de Mondeville.
Cette segmentation par seuillage s’effectue principalement a` partir de l’histogramme
des valeurs en chaque voxel de l’image 3D. La figure 6.6 montre un exemple d’histo-
gramme utilise´ pour la segmentation de nos images 3D. L’inte´reˆt du filtrage me´dian
3D est e´vident dans ce cas. Dans le cas de nos e´chantillons, ou` il n’y a que deux
domaines (l’espace poral et le carbonate), le choix d’un seuil est guide´ par le raison-
nement suivant :
– les voxels se re´partissent en trois cate´gories : ceux appartenant totalement a`
l’espace poral, ceux appartenant totalement a` la phase solide, ceux appartenant
aux deux phases ;
– les voxels appartenant a` une seule phase ont un coefficient moyen d’absorption
des rayons X e´gal a` celui de la phase pure conside´re´e auquel s’ajoute un certain
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Fig. 6.6 – Exemple d’histogramme utilise´ pour la segmentation
bruit ;
– les voxels appartenant aux deux phases ont un coefficient moyen d’absorption
e´gal a` la somme des coefficients correspondant aux voxels appartenant a` une
seule phase (valeur pour la phase pure + bruit) ponde´re´e par la fraction volu-
mique de chaque phase ;
– le nombre de ces voxels a` l’interface entre les deux phases est proportionnel a` la
surface spe´cifique et a` la taille des voxels e´le´mentaires (effet de la discre´tisation
en espace). Dans le cas d’un milieu poreux a` ge´ome´trie assez complexe, on
peut admettre, en premie`re approximation, que la distribution des valeurs de
la fraction volumique en chaque voxel est uniforme.
Fig. 6.7 – De gauche a` droite : Vues de la meˆme section apre`s l’application du filtre
median 3D et apre`s segmentation par seuillage
De ce qui pre´ce`de on de´duit la valeur du seuil pour le volume de CaCO3 : 140,
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ne´cessaire a` la segmentation (figure 6.7).
A partir des images segmente´es, il est alors possible d’obtenir de nombreux para-
me`tres physiques et structuraux de l’e´chantillon. Le code nume´rique Digiman de´ve-
loppe´ au sein du laboratoire par Yasmin Me´lean permet d’obtenir, en particulier :
– la porosite´ selon l’axe z de l’e´chantillon,
– la fraction de chaque phase mine´rale,
– les interfaces entre chaque phase composant l’e´chantillon (mine´rales ou po-
reuse),
– la taille et le nombre des clusters principaux constituant l’e´chantillon,
– la tortuosite´, calcule´e via Diffusion Probes Computation (Pade´ et al.)...
6.2 Microscopie e´lectronique : MEB et MET
En comple´ment de la microtomographie, l’e´tude par microscopie e´lectronique est
utilise´e sur nos e´chantillons. La microscopie e´lectronique permet d’une manie`re ge´ne´-
rale l’e´tude topographique et chimique a` petite e´chelle (du nm au mm). Dans notre
e´tude, le microscope e´lectronique a` balayage (MEB) et le microscope e´lectronique en
transmission (MET) ont e´te´ employe´s. Le MEB nous a permis de visualiser la surface
de nos e´chantillons et de re´aliser des analyses ponctuelles chimiques a` leurs surfaces.
Le MET permet quant a` lui l’identification des structures cristallines et la visualisa-
tion directe de la microstructure a` l’e´chelle du nanome`tre. Il permet aussi la carac-
te´risation chimique sur de tre`s petits volumes de matie`re (jusqu’a` 10−5µm3). Cette
technique est en cours d’utilisation afin de comprendre les me´canismes d’e´changes
cationiques Ca/Mg lors de phe´nome`nes couple´s de dissolution/pre´cipitation.
6.2.1 La microscopie e´lectronique a` balayage
La microscopie e´lectronique a` balayage (MEB ou SEM pour Scanning Electron
Microscopy) est une technique de microscopie base´e sur le principe des interactions
e´lectrons-matie`re. Un faisceau d’e´lectrons balaie la surface de l’e´chantillon a` analy-
ser qui, en re´ponse, re´e´met certaines particules (cf. figure 6.8). Diffe´rents de´tecteurs
permettent d’analyser ces particules et de reconstruire une image de la surface.
En pe´ne´trant dans l’e´chantillon, le faisceau d’e´lectrons diffuse peu et constitue
un volume d’interaction (poire de diffusion, cf. figure 6.9) dont la forme et la taille
de´pendent principalement de la tension d’acce´le´ration et du nume´ro atomique de
l’e´chantillon. Ce volume varie entre 0,01 µm3 et 100 µm3. Dans ce volume, les e´lec-
trons et les rayonnements e´lectro-magne´tiques sont utilise´s pour former des images ou
pour effectuer des analyses physico-chimiques. La profondeur maximale de de´tection
et donc la re´solution spatiale, de´pendent de l’e´nergie des rayonnements. On de´crit
ci-dessous brie`vement les diffe´rentes me´thodes d’analyse que nous avons utilise´es.
E´lectrons secondaires
Lors d’un choc entre les e´lectrons primaires du faisceau et les atomes de l’e´chan-
tillon, un e´lectron primaire peut ce´der une partie de son e´nergie a` un e´lectron peu
lie´ de la bande de conduction de l’atome, provoquant ainsi une ionisation par e´jec-
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Fig. 6.8 – Repre´sentation sche´matique de l’interaction entre un faisceau d’e´lectrons
et la surface d’un e´chantillon.
Fig. 6.9 – Poire de diffusion pour le MEB.
tion de ce dernier. On appelle e´lectron secondaire cet e´lectron e´jecte´. Ces e´lectrons
posse`dent ge´ne´ralement une faible e´nergie (environ 50 eV). De par cette faible e´ner-
gie, les e´lectrons secondaires sont e´mis dans les couches superficielles proches de la
surface. Les e´lectrons qui peuvent eˆtre recueillis par les de´tecteurs sont souvent e´mis
a` une profondeur infe´rieure a` 10 nanome`tres. Graˆce a` cette faible e´nergie cine´tique,
il est assez facile de les de´vier avec une faible diffe´rence de potentiel. On peut ainsi
facilement collecter un grand nombre de ces e´lectrons et obtenir des images de bonne
qualite´ avec un bon rapport signal/bruit et une re´solution de l’ordre de 40 A˚ pour un
faisceau de 30 A˚ de diame`tre.
Puisqu’ils proviennent des couches superficielles, les e´lectrons secondaires sont tre`s
sensibles au variations de la surface de l’e´chantillon. La moindre variation va modifier
la quantite´ d’e´lectrons collecte´s. Ces e´lectrons permettent donc d’obtenir des ren-
seignements sur la topographie de l’e´chantillon. La quantite´ d’e´lectrons secondaires
produite ne de´pend pas de la nature chimique de l’e´chantillon, mais de l’angle d’inci-
dence du faisceau primaire avec la surface : plus l’incidence est rasante, plus le volume
excite´ est grand, donc plus la production d’e´lectrons secondaires est importante, d’ou`
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un effet de contraste topographique (une pente apparaˆıt plus“lumineuse”qu’un plat).
En revanche, ils donnent peu d’information sur le contraste de phase.
E´lectrons re´trodiffuse´s
Les e´lectrons re´trodiffuse´s (back-scattered electrons en anglais) sont des e´lectrons
issus du faisceau primaire qui sont entre´s en collision avec des noyaux d’atomes de
l’e´chantillon et qui ont re´agi de fac¸on quasi e´lastique avec eux. Les e´lectrons sont
re´-e´mis dans une direction proche de leur direction d’origine avec une faible perte
d’e´nergie.
Ces e´lectrons re´cupe´re´s ont donc une e´nergie relativement e´leve´e, allant jusqu’a`
30 KeV, et beaucoup plus importante que celle des e´lectrons secondaires. Ils peuvent
eˆtre e´mis a` une plus grande profondeur dans l’e´chantillon. La re´solution atteinte avec
les e´lectrons re´trodiffuse´s sera donc relativement faible. Ces e´lectrons sont sensibles
au nume´ro atomique des atomes constituant l’e´chantillon. Les atomes les plus lourds
(ceux ayant un nombre important de protons) re´e´metteront plus d’e´lectrons que les
atomes plus le´gers. Cette particularite´ sera utilise´e pour l’analyse en e´lectrons re´-
trodiffuse´s. Les zones forme´es d’atomes avec un nombre atomique e´leve´ apparaˆıtront
plus brillantes que d’autres, c’est le contraste de phase. Cette me´thode permet de
mesurer l’homoge´ne´ite´ chimique d’un e´chantillon et une analyse qualitative.
6.2.2 La microscopie e´lectronique en transmission
La microscopie e´lectronique en transmission (MET ou TEM pour Transmission
Electron Microscopy) est une technique de microscopie base´e sur le principe de diffrac-
tion des e´lectrons et pouvant atteindre un grossissement de × 5 000 000. Le principe
du microscope e´lectronique en transmission a e´te´ mis au point en 1931 par Max Knoll
et Ernst Ruska, ce dernier a d’ailleurs rec¸u le prix Nobel de physique en 1986 pour
cette invention.
Cette technique d’analyse consiste a` placer un e´chantillon suffisamment mince sous
un faisceau d’e´lectrons utilise´ en faisceau cohe´rent, et de visualiser soit l’hologramme
obtenu qu’est la figure de diffraction dans le plan focal de l’objectif, soit d’utiliser une
autre lentille pour obtenir la figure transforme´e de Fourier de la figure de diffraction
observable par l’impact des e´lectrons sur un e´cran fluorescent ou de l’enregistrer sur
une plaque photo.
La limite de re´solution de´pend de la longueur d’onde de De Broglie des e´lectrons,
donc de leur tension d’acce´le´ration, elle serait donc de l’ordre de grandeur du pico-
me`tre dans un cas ide´al. Mais en raison des fortes aberrations elle n’est en re´alite´ que
de quelques A˚ngstro¨ms.
Principe de base
Il existe une certaine analogie entre le microscope e´lectronique en transmission
et le microscope optique a` lumie`re directe. C’est le rayonnement utilise´ qui diffe`re
principalement dans les deux cas.
Le microscope optique utilise comme rayonnement des photons (lumie`re exte´-
rieure). Un syste`me de lentilles optiques permet de de´vier ou focaliser le rayon lu-
mineux qui traverse un e´chantillon “relativement fin”. L’image obtenue se forme di-
rectement sur la re´tine de l’observateur. Le microscope e´lectronique en transmission,
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Fig. 6.10 – A gauche : Sche´ma descriptif d’un MET Jeol. A droite : Principe de
fonctionnement.
lui, utilise des e´lectrons comme rayonnement. Un syste`me de lentilles magne´tiques
permet de de´vier ou focaliser le rayon d’e´lectrons sur un e´chantillon “extreˆmement
fin”. L’image (ou cliche´ de diffraction) obtenue peut eˆtre vue sur un e´cran fluorescent,
enregistre´e sur un film photographique ou bien de´tecte´e par un capteur CCD. Le mi-
croscope e´lectronique en transmission a deux principaux modes de fonction, suivant
que l’on obtient une image ou un cliche´ de diffraction :
– en mode image, le faisceau d’e´lectrons traverse l’e´chantillon. Suivant l’e´paisseur,
la densite´ ou la nature chimique de celui-ci, les e´lectrons sont plus ou moins
absorbe´s. En plac¸ant le de´tecteur dans le plan image, on peut, par transparence,
observer une image de la zone irradie´e ;
– en mode diffraction, on utilise le comportement ondulatoire des e´lectrons (onde
de Broglie). Lorsqu’ils rencontrent de la matie`re organise´e (des cristaux), ils vont
donc eˆtre diffracte´s, c’est-a`-dire de´vie´s dans certaines directions de´pendant de
l’organisation des atomes. Le faisceau est diffracte´ en plusieurs petits faisceaux,
et ceux-ci se recombinent pour former l’image, graˆce a` des lentilles magne´tiques
(e´lectro-aimants qui de´vient les e´lectrons). En se plac¸ant dans le plan focal du
faisceau et non plus dans le plan image (simplement en changeant la tension
dans les lentilles e´lectro-magne´tiques), on obtient donc une figure de diffraction,
semblable aux cliche´s de Laue obtenus en diffraction de rayons X. On peut ainsi
visualiser les directions dans lesquelles vont les e´lectrons et ainsi caracte´riser les
cristaux (organisation des atomes, orientation...).
Sur certains MET, il est possible d’utiliser la technique de Microscopie En Trans-
mission a` Balayage (METB). Cette technique, aussi appele´e STEM (Scanning Trans-
mission Electron Microscopy), consiste a` donner un mouvement de balayage au fais-
ceau. Le principal avantage est de pouvoir faire une analyse e´le´mentaire des rayons
X e´mis par les atomes sous l’effet des e´lectrons et ainsi dresser une cartographie
chimique de la partie analyse´e.
Troisie`me partie
Injection de CO2 dans les
re´servoirs carbonate´s

Chapitre 7
Simulation expe´rimentale du
transport re´actif du CO2 dans un
re´servoir
Les conse´quences de l’injection de CO2 dans un re´servoir carbonate´ sont mul-
tiples. Elles de´pendent de la nature des mine´raux pre´sents dans le re´servoir hoˆte,
de la quantite´ de CO2 injecte´ (de´bit), de la nature du fluide pre´sent et de la ge´o-
me´trie du re´servoir. Classiquement, ces parame`tres sont englobe´s dans les nombres
adimensionnels de Damko¨ler et de Pe´clet (de´finit au chapitre 4) en tenant compte
de l’he´te´roge´ne´ite´ du milieu poreux. En chaque point du temps et de l’espace, il y
aura des valeurs de Pe´clet et de Damko¨hler diffe´rentes, caracte´risant les me´canismes
re´actionnels. Ces diffe´rentes valeurs, caracte´ristiques des proprie´te´s locales, favorisent
dans certains cas des processus de dissolution homoge`ne ou localise´ (cf. §4.2). Pour
comprendre l’importance de ces parame`tres et en particulier du Damko¨hler, qui sera
dans un premier temps le plus affecte´ par la dissolution du CO2 dans la saumure,
nous avons simule´ le transport re´actif du CO2 a` travers un re´servoir hoˆte en variant
la fraction de celui-ci dans la saumure.
Plus pre´cise´ment, on pre´voit une tre`s forte concentration en CO2 pre`s du puits
d’injection et donc une pression partielle de CO2 dans la saumure tre`s e´leve´e aux
abords du puits (cf. §3.1). En contre partie loin du puits, une plus faible pression
partielle de CO2 sera pre´sente dans la saumure en place. En re´sume´, aux abords
du puits d’injection, la pression partielle de CO2 dissoute dans le fluide est tre`s
e´leve´e ce qui a pour conse´quence une forte acidification du fluide localement et donc
une augmentation de la cine´tique de dissolution des mine´raux carbonate´s (cf. §3.3).
La dissolution importante de la roche pre`s du puits d’injection provoquerait une
tre`s forte augmentation de porosite´ et de perme´abilite´ sur des centaines de me`tres.
Ces importantes modifications structurales pourraient avoir des conse´quences sur les
proprie´te´s me´caniques du re´servoir (voir par exemple Le Guen et al. (2007)). En
effet, cette forte augmentation de porosite´ pourrait dans un premier temps faciliter
l’injection et augmenter la capacite´ de stockage du re´servoir mais provoquer par la
suite la formation de fractures pouvant atteindre la surface. De`s lors, il est essentiel
de connaˆıtre les conse´quences de la remonte´e de CO2 vers la surface et notamment
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de caracte´riser les re´actions d’un tel fluide avec les couches imperme´ables de type
argilites contenant le plus souvent une fraction importante de carbonates. Cet aspect
a e´te´ e´tudie´, en simulant l’injection alternative d’une phase CO2 gaz a` travers un
e´chantillon d’argile fracture´ (de Tournemire) alterne´e avec l’injection d’une saumure
charge´e en CO2 (cf. Figure 7.1). Les re´sultats de ces travaux sont pre´sente´s au chapitre
10.
Fig. 7.1 – Sche´ma explicatif d’une possible injection en alternance de CO2 gaz et
d’une saumure charge´e en CO2 a` travers les roches de couverture.
A contrario, loin du puits d’injection, on pense observer une diminution de la
pression partielle de CO2. On serait dans cette configuration en pre´sence d’un fluide
moins agressif et on pourrait observer des processus de dissolution de plus en plus
lents et de plus en plus homoge`nes. Ceci est duˆ d’une part a` la diminution de la
pression partielle en CO2 dans le fluide et a` la concentration en cations de plus en
plus importante dans le fluide. Le fluide en contact avec la roche est donc de moins
en moins de´se´quilibre´ plus on s’e´loigne du puits d’injection. Tre`s loin, a` quelques
kilome`tres (voir par exemple Johnson et al. (2004)), le pH du fluide serait moins
acide (pH > 6) et le fluide localement sursature´ en cation divalent (Ca, Mg, Fe,
. . . ) par rapport a` la matrice. On serait donc dans des conditions favorables a` la
pre´cipitation.
Pour mieux comprendre l’ensemble de ces re´actions (pre`s du puits et loin du puits
d’injection), nous avons re´alise´ plusieurs expe´riences sur des e´chantillons identiques
(cf. section 5.3.1). Ces expe´riences ont e´te´ conduites dans des conditions de se´ques-
tration in situ (T = 100 oC and P = 12 MPa). Elles ont e´te´ exe´cute´es avec diffe´rentes
pressions partielles de CO2 et des saumures de composition chimique variable. Ces
diffe´rentes conditions expe´rimentales ont pour objectif de simuler le transport d’un
fluide charge´ en CO2 lors de la phase d’injection (cf. Figure 7.2) et d’appre´hender les
re´actions fluide-roche le long de son trajet ainsi que les conse´quences sur les proprie´te´s
hydrodynamiques du re´servoir hoˆte.
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Fig. 7.2 – Sche´ma situant les 4 expe´riences de percolations.
Ces expe´riences avec diffe´rentes pressions partielles de CO2 reviennent a` e´tudier
les re´actions fluide-roche et les variations de porosite´ et de perme´abilite´ lie´es, pour
diffe´rentes valeurs de Damko¨hler.
L’ensemble des expe´riences re´alise´es nous ont amene´ a` la re´daction de deux pu-
blications qui font l’objet des deux chapitres suivants (chapitres 8 et 9).
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Chapitre 8
Interactions fluide-roche dans les
re´servoirs carbonate´s : e´tude
macroscopique des relations k − φ
Re´sume´
Quatre expe´riences de percolation re´active d’une saumure charge´e en CO2 a` tra-
vers des e´chantillons de calcaire de Mondeville (Bassin de Paris) ont e´te´ re´alise´es.
Ces quatre percolations ont permis de caracte´riser les interactions fluide-roche
le long du chemin d’e´coulement de la saumure charge´e en CO2 dans un re´ser-
voir hoˆte. Ces expe´riences ont e´te´ effectue´es dans les conditions de se´questration
in situ, a` savoir T = 100 oC et P = 120 bar. Les trois premie`res expe´riences
te´moignent de processus de dissolution plus ou moins importants tandis que la
quatrie`me expe´rience pre´sente des traces de pre´cipitation.
La premie`re expe´rience, nomme´e D1, a pour objectif de reproduire les re´actions
prenant place pre`s du puits d’injection. La composition chimique de la saumure
injecte´e lors de cette expe´rience correspond a` celle initialement pre´sente dans le
re´servoir, mais sature´e en CO2 de telle sorte que PCO2 ≈ P . L’expe´rience D1 a
permis de de´crire pre´cise´ment la formation de chemins pre´fe´rentiels d’e´coulement
(wormholes) a` proximite´ du puits d’injection. Les wormholes forme´s au cours de
l’expe´rience D1 sont de type “conique”.
L’expe´rience D2 a e´te´ effectue´e dans les meˆmes conditions de tempe´rature et
pression que l’expe´rience D1 mais avec une pression partielle en CO2 plus faible
(PCO2 = 60 bar) et une concentration en cations divalents dans la saumure plus
e´leve´e (concentration en Ca et Mg e´gale a` la concentration dans l’eﬄuent de
l’expe´rience D1). Ces conditions ont e´te´ choisies dans l’objectif de simuler les
re´actions qui auront lieu a` quelques dizaines de me`tres du puits. Lors de l’expe´-
rience D2, la formation de wormholes est une fois de plus clairement identifie´e
(wormholes de type “ramifie´”).
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Suivant le meˆme principe, l’expe´rience D3 repre´sente les interactions fluide-roche
attendues a` quelques centaines de me`tres du puits d’injection. Aucune formation
de chemins pre´fe´rentiels de dissolution n’a e´te´ observe´e. Une dissolution homoge`ne
de l’e´chantillon a e´te´ de´termine´e.
La quatrie`me expe´rience, nomme´e P1, ne repre´sente pas de trace de dissolu-
tion. Au contraire, la pre´cipitation (co-dissolution/pre´cipitation) de calcite ma-
gne´sienne est localement mesure´e. Ce phe´nome`ne de pre´cipitation engendre de
fortes modifications des parame`tres hydrodynamiques et en particulier une dimi-
nution de la perme´abilite´.
L’e´tude approfondie de ces expe´riences a permis de de´gager l’importance des di-
vers processus de dissolution (diffe´rents wormholes, dissolution homoge`ne, . . . )
sur l’e´volution de la perme´abilite´. Pour pre´dire l’e´volution de la perme´abilite´
dans un milieu poreux, il est courant d’utiliser dans les mode`les la relation de
Kozeny-Carman. Or l’ensemble de ces expe´riences a de´montre´ que selon l’agres-
sivite´ du fluide (importance du nombre de Damko¨hler), le de´bit d’injection (roˆle
du nombre de Pe´clet), l’he´te´roge´ne´ite´ du milieu (notamment l’acce`s a` la surface
re´active), l’e´quation reliant la perme´abilite´ a` la porosite´ variait e´norme´ment pour
une meˆme roche initiale. En particulier, puisque ces expe´riences ont e´te´ exe´cute´es
au meˆme de´bit d’injection et dans des e´chantillons de roche similaire, il a e´te´
de´montre´ que le nombre de Damko¨hler jouait un roˆle primordial dans la relation
k−φ. Notamment dans le cadre du stokage du CO2 ou` les saumures peuvent eˆtre
tre`s acides et engendrer des cine´tiques de re´action extreˆmement rapides avec les
mine´raux en contact. Il serait donc inte´ressant d’utiliser dans ces mode`les une
relation de perme´abilite´ vs. porosite´ qui de´pend du nombre de Damko¨hler local.
D’autre part, les donne´es re´colte´es au cours de ces expe´riences ont permis de
mettre en avant un effet me´moire dans les re´actions de dissolution et en particu-
lier lors de la formation de chemins pre´fe´rentiels d’e´coulement. En effet, au cours
de l’expe´rience D2, le nombre de Damko¨hler (qui e´volue pendant la percolation) a
atteint la valeur du nombre de Damko¨hler de l’expe´rience D3 (dissolution homo-
ge`ne). Pour autant, la variation de la perme´abilite´, relie´e a` la variation de porosite´
n’a pas change´. Celle-ci a continue´ a` e´voluer selon la meˆme relation impliquant un
effet non-local de cette corre´lation. Cette divulgation engendre des conse´quences
importantes sur l’e´laboration des mode`les nume´riques et notamment sur la pre´-
diction de la perme´abilite´.
Enfin, cette se´rie d’expe´rience a montre´ que des valeurs mode´re´es du nombre
de Damko¨hler, comme lors de l’expe´rience D2, semble le plus efficace. En effet,
l’expe´rience D2 te´moigne d’une augmentation de perme´abilite´ relativement im-
portante et d’une propagation du front de re´action rapide dans l’e´chantillon tout
en minimisant l’augmentation de la porosite´ locale en entre´e de percolation.
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Abstract
A set of four reactive flow experiments through limestone reservoir samples were
performed using in situ conditions : 100 oC and 12 MPa total pressure (P ). These
experiments characterise mass transfers occurring (1) near the injection well, where
the aquifer fluid is almost saturated with CO2 (i.e. PCO2 ≈ P ), and (2) at increasing
distances from the injection well, where the fluid will display lower PCO2 values and
higher divalent cation concentrations produced by rock dissolution along the fluid pa-
thway. Results for PCO2 =10 MPa show non-uniform dissolution features associated
with transport-controlled mass transfers, while surface-reaction-controlled uniform
dissolution is observed for PCO2 = 2.5 MPa. Experiment with PCO2 = 6 MPa allows
investigating in detail the transition from transport- to surface-reaction-controlled
dissolution. For the experiment reproducing conditions far from the injection well
(PCO2 = 0.7), we observe a porosity decrease associated with the precipitation of Mg-
rich calcite. The time resolved porosity φ(t) is calculated from Ca and Mg balance
between the inlet and the outlet fluid and X-ray micro-tomography. It is shown that
sample-scale porosity follows a simple non-linear equation including parameters that
characterise the dissolution regime triggered by the reactivity of the inlet fluid (mea-
sured by the Damko¨hler number, Da). Conversely, all dissolution experiments display
power scaling between permeability (k) and porosity (φ) with distinctly different sca-
ling exponent characterising the reactivity of the fluid percolating the sample, while
independent on the decrease with time of the reactive surface area. This demonstrates
that the k-φ function is non-local and embodies a memory effect for both transport-
limited and surface-reaction-limited dissolution, giving important new indications of
the challenge in modeling permeability versus porosity changes. Finally, results show
that moderate positive values of Da seems to be the most efficient to increase permea-
bility and promote a rapid spreading of the reaction front, while inducing minimal
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modification of the porosity in the vicinity of the CO2 injection well. These results
can be used to parameterize the k-φ function for the earliest dissolution occurring in
the vicinity of the reaction front.
8.1 Introduction
CO2 sequestration in geological formations is increasingly being studied as a wor-
kable way of limiting the overload of CO2 emissions in the atmosphere. CO2 disposal
into geological formations includes mainly deep saline aquifers and depleted oil reser-
voirs, which represent storage capacities estimated around 1013 kg and 4 × 1011 kg,
respectively (Holloway (1997)). The process consists of injecting supercritical more-
or-less-pure CO2 into the formation porosity through boreholes, following the same
procedure routinely performed by the petroleum industry for enhancing oil recovery.
Here we focus on carbonate-rich rocks which are widely present in sedimentary reser-
voirs.
Whatever the rock composition, the progressive dissolution of CO2 in the forma-
tion water (generally initially at thermodynamic equilibrium with the rock-forming
minerals) leads to a decrease in pH. As a result, the main expected processes in-
volves dissolution of carbonates and, eventually, the (alumino)silicates, depending on
the kinetics of the individual reactions (see reviews in Plummer et al. (1978) and
Lasaga (1981)). Near the injection well, where disequilibrium is maximal, dissolu-
tion processes are expected to affect (irreversibly) the mechanical and hydrodynamic
properties of the host rock. Specifically, dissolution will lead to an increase in po-
rosity and permeability as well as changes in the mineral reactive surface area. For
a constant injection rate, the penetration distance of the dissolution front will be a
complex function of all these time- and space-resolved modifications. Conversely, the
increase of cation concentration produced by carbonate dissolution will eventually
supersaturate fluids with respect to carbonate minerals at the outermost front of the
CO2-rich plume. We expect precipitation processes leading to decreasing porosity and
permeability at this front.
Mass transfers induced by carbonate dissolution in presence of CO2-enriched brine
were investigated following three approaches. First, kinetic rates of pure calcite and
dolomite, and their dependences to pH, PCO2 and T , were measured using free-drift ro-
tating disc techniques. For instance, Pokrovsky et al. (2008) measured the dissolution
rates of calcite, dolomite and magnesite in aqueous solutions at acid to circumneutral
pH, 25 to 150 oC and 1 to 5.5 MPa PCO2 . Second, reaction paths have been thoroughly
investigated by experimental alteration of (plurimineral) powdered rock or rock chips
in closed reactors (e.g. Compton and Unwin (1990) ; Alkattan et al. (1998) ; Kaszuba
et al. (2003) ; Arvidson et al. (2003) ; Rosenbauer et al. (2005)). Third, changes in rock
properties can be investigated using percolation tests through cohesive rock samples.
Yet, the published studies concern mainly P -T conditions below the supercritical
threshold, i.e. P < 5.7 MPa and T < 31 oC, (Noiriel (2005) ; Noiriel et al. (2008))
because in this case, the experimental procedure is simple. Pressurized CO2 gas can
be bubbled into the percolation fluid (in a closed vessel) and then the CO2-enriched
fluid easily pumped and injected into the sample. Conversely, it is technically more
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difficult to perform percolation tests at high P -T conditions with CO2 partial pres-
sure (PCO2) corresponding to the saturation of the reservoir water in supercritical
condition for CO2.
Quantifying the long-lasting presence of huge volumes of CO2 in reservoirs for in
situ P -T conditions requires addressing the essential issue of the alteration of the pore
structure and the hydrodynamic properties of the reservoir induced by the reactions.
Fluid-rock mass transfers depend on several parameters (PCO2 , cation concentra-
tions, flow rate or pressure head at the boundaries, reactive surface areas, porosity,
permeability, tortuosity, etc). The behaviour of these coupled processes is unpredic-
table without the help of numerical modelling. However, a key difficulty remains : the
large variability of the characteristic scales and times of the hydrodynamic and che-
mical processes. Specifically, fluid flow and hydrodynamic transport are controlled by
large-scale characteristics of the porous media (e.g. long-range correlation of the per-
meability field and boundary conditions), whereas chemical reactions are controlled
by local parameters at the fluid-mineral interfaces. Consequently, physics-based laws
relating microscopic volume changes to macroscopic changes in permeability are only
available for very simple models of homogeneous porous media (i.e. stacked spheres)
with the assumption of homogeneous or kinetic controlled dissolution.
Otherwise, we need to make use of heuristic laws that simultaneously lump toge-
ther and upscale all the processes relating mass transfer to hydrodynamic properties
(Wong et al. (1984)). At present, 70 years after the pioneering work of Kozeny (1927)
and Carman (1937), most numerical models use power law permeability / porosity
scaling to predict permeability changes triggered by fluid-rock mass transfers, conside-
ring implicitly that (i) porosity changes are homogeneously distributed independently
on the fluid composition, and (ii) the processes by which porosity (φ) controls per-
meability (k) are local in space and time. The validity of these assumptions is a main
issue for modelling highly reactive systems such as expected during massive injection
of CO2 in sedimentary reservoirs. In instance, these assumptions contradict the ob-
servation that permeability scales with the size of observation, but also imposes that
∂k/∂t scales with ∂φn/∂t independently on k and on the chemical forcing. However,
coupled flow and dissolution processes may induce the formation of highly conduc-
tive and spatially correlated flow channels, often termed wormholes (Fredd and Fogler
(1998)). Wormholes grow because of the natural heterogeneity of the porous medium
and the relatively fast dissolution of the carbonate phase under low pH conditions.
General laws relating permeability (k) to porosity (φ) cannot account for changes in
the spatial correlation of properties such as observed in the presence of wormholes.
This study aims at providing experimental data that can be used to constrain
the modelling of CO2 injection and sequestration, and specifically the permeability
/ porosity scaling law. We present a set of reactive percolation experiments carried
out at pressures (P ) and temperatures (T ) typical of in situ conditions. The first
experiment is designed to quantify reactions occurring near the CO2 injection zone,
where the aquifer fluid is saturated with CO2. Additional experiments correspond to
increasing distances from the injection point, where the fluid is expected to contain
progressively less CO2 and more divalent cations resulting from rock dissolution along
the fluid pathway. The underlying idea is to obtain experimental control-points in
space and time corresponding to the transport of CO2 in the reservoir during the
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injection phase, whereas a complete and continuous reproduction of these processes
is clearly not feasible at the laboratory scale. The experimental protocol allows us
to study the feedback between changes in porosity, permeability and rock structure
induced by the mass transfer of rock-forming minerals due to reactive fluid percolation
in the rock. The methodology combines chemical analysis of the fluid, continuous
measurements of sample permeability, and pore-scale characterisation of the rock
before and after each experiment using X-rays microtomography (XMT) 3D imaging.
This experimental dataset is then used to investigate the dependence of the φ - k
function on the disequilibrium state of the fluid and to test the non-local nature of
this function.
8.2 Materials and methods
8.2.1 Experimental approach
The experiments consisted of injecting CO2-enriched fluid through a cylindrical
sample core of 9 mm diameter (D) and 18 mm length (L). The four percolation ex-
periments were carried out under in situ sequestration conditions (T = 100 oC and P
= 12 MPa), using various partial pressures of CO2 and different ion concentrations in
rock-equilibrated fluids (brine) to simulate CO2-saturated brine transport during the
injection phase (Figure 8.1). Table 8.1 presents the composition of the different fluids
used in the four flow-through experiments. The geochemical code CHESS (van der
Lee et al. (2002)) was used to determine the pH of the injected CO2-enriched fluids
for different fixed PCO2 conditions and values of saturation index. The CO2-enriched
fluid was injected at constant flow rate, corresponding to Q = 1.9 × 10−8 m3.s−1 for
the three first experiments and Q = 1.0 × 10−8 m3.s−1 for the fourth experiment.
The flow rates chosen for flow experiments are higher than in natural groundwater
systems in order to accelerate the processes in laboratory conditions. The first three
experiments were performed at the same flow rate because we assumed these condi-
tions represent processes in the vicinity of the injection well, whereas experiment 4
was performed at lower flow rate to mimic flow rate far away from the injection well.
Species (mmol/L) D1 D2 D3 P1
Na 1 000 1 000 1 000 1 000
Ca 8.25 9.37 10.0 87.5
Mg 0.16 0.19 0.21 1.85
Cl 1 000 1 000 1 000 1 000
CO2 (mol/L) 0.8 0.5 0.2 0.06
pH 3.21 3.51 4.02 8.7
Iout 0.22 0.28 0.60
Iin 1.9 × 10−4 5.3 × 10−4 22.4 × 10−4
Tab. 8.1 – Water compositions for experiments D1, D2, D3 and P1 (in mmol.L−1).
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Fig. 8.1 – Schematic illustration of a CO2 storage in sedimentary reservoir. Boxes 1
to 4 represent the decrease of the CO2 partial pressure along the CO2 pathways into
a host reservoir. In our experiments, in box 1 : PCO2 = 100 bar (D1), box 2 : PCO2 =
60 bar (D2), box 3 : PCO2 = 25 bar (D3) and box 4 : PCO2 = 7 bar (P1).
8.2.2 The percolation apparatus
A new experimental device (Figure 8.2) was specifically engineered to reproduce
in situ massive CO2 injection in reservoir samples at the laboratory scale for tempe-
ratures ranging from 50 to 200 oC, reservoir static pressures of 7 to 20 MPa and a
partial pressure of CO2 up to the static pressure. Resident fluids are generally mode-
rate to high salinity brines, almost or completely equilibrated with the rock-forming
minerals in the reservoir prior to the CO2 injection. The experimental apparatus des-
cribed below allows us to study systematically the processes for any combination of
these parameters. The five main components of the device are described below : 1)
a motorized dual-piston pump system that produces the flow of reservoir brine, 2) a
motorized piston pump containing liquid-phase CO2 cooled at 5 oC, 3) the CO2-brine
mixing system, 4) the percolation cell holding the sample, and 5) the back-pressure
controller / sampling system.
The two motorized piston pumps are equipped with displacement encoders, which
allow an accurate control of the flow rate. This motorized dual pump system is opera-
ted to obtain a continuous flow rate ranging from 2.10−9 to 2.5.10−8 m3.s−1. The piston
pump motion and the pneumatically-controlled valves are operated by a LabView-
based software.
It is difficult to control the volume ratio of a two-phase fluid mixture (i.e. liquid
brine and supercritical CO2). To avoid this problem, the mixing of the brine with CO2
is carried out at high pressure (6 to 20 MPa) but low temperature (i.e. 5 oC). Under
these conditions, CO2 is in the liquid state, which allows us to set the brine/CO2 vo-
lume ratio corresponding to the desired CO2 saturation of the fluid, while controlling
at the same time the mixture flow rate (Figure 8.3). To summarize, CO2 and brine
are first mixed in a cooled coil (e.g. maintained at 5 oC) and then heated up to the
target temperature in heated coil.
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Fig. 8.2 – A : diagram of the experimental setup. B : Scheme of the percolation cell
and the pressure multiplier.
Fig. 8.3 – P - T phase diagram for CO2, with P - T path corresponding to CO2-brine
mixing.
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In the percolation cell, both axial and radial confining pressures are applied to the
sample. To mimic natural confinement conditions, it is essential to apply a controlled
confining pressure and balance the fluid injection to avoid deviatoric stresses that
may damage the sample irreversibly. The axial confining pressure is applied by the
axial piston, whereas the radial confining pressure is obtained by pressurization of
the silicon jacket covering the sample. In our experiments, axial and radial pressures
are maintained at equal values, at 112% of the inlet pressure. Therefore, we can
avoid damaging the rock throughout the duration of the experiment. This system is
essential to minimize stresses on the sample during pressure and temperature loading
and unloading respectively at the beginning and the end of the experiment. To achieve
this objective, we used a pressure multiplier with a free-moving piston of dissymmetric
diameter.
The minimal pressure required to avoid degassing of the CO2 in the circuit is
controlled by a back-pressure system that imposes a constant pressure drop whate-
ver the flow rate is. This control may become critical at low flow rates. Under such
conditions, manual control is required using a micrometric valve to reduce the fluctua-
tions to less than about 3%. These fluctuations have no impact on the permeability
measurements because flow rate is in a steady state, storage is low and the pressure
drop is measured continuously by a high-resolution differential pressure transducer.
The available flow rate (2.10−9 ≤ Q ≤ 2.5.10−8 m3.s−1) enables the exploration of
a wide range of hydrodynamic conditions. Specifically, this equipment allows us to
explore the entire range of fluid-rock interactions (dissolution and/or precipitation)
from kinetically-controlled to transport-controlled mass transfer processes.
8.2.3 Sample characterization
The samples studied here are oolitic limestones from the Mondeville formation of
Middle Jurassic age (Paris Basin). The rock is essentially composed of recrystallized
ooliths with a mean diameter of less than a few hundred µm, partially cemented with
micritic calcite.
All the samples were analysed and compared by XMT (X-ray Micro-Tomography),
XRD (X-Ray Diffraction), SEM (Scanning Electron Microscope) and cathodolumi-
nescence techniques, to check that samples cored alongside each other are chemically
and physically similar. Sample volumes contain thousands of pores and can be regar-
ded as a representative elementary volume (REV) of rock (de Marsily (1986)). While
heterogeneities larger than the sample size are clearly not included in this REV, the
experimental results can be easily upscaled to the reservoir scale in terms of ma-
trix properties. Cathodoluminescence and SEM analyses of the four samples show no
measurable differences of the chemical or structural composition between ooliths and
cement composition (Figure 8.4). Additional analyses on whole rocks give the similar
composition of the four studied samples, which corresponds to a magnesium-calcite
of formula CaαMgβCO3 with α = 0.99 and β = 0.01. The initial porosity of samples
calculated from post-processing the XMT images (see Noiriel (2005) for the proce-
dure) are similar in the case of 3 samples (φ = 7.5 ± 0.2) and slightly lower (φ = 6.8
± 0.1) in the case of one sample.
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Fig. 8.4 – A : cathodoluminescence images of a thin section taken at the edge of ex-
periment D2 sample (before dissolution). B : secondary electron micrographs (SEM)
chemical cartography of a thin section taken at the edge of experiment D1 (before
dissolution).
8.2.4 Monitoring changes in porosity and permeability
Sample-scale permeability k(t) is calculated from the pressure drop ∆P (t) mea-
sured between the inlet and the outlet of the sample. According to Darcy’s law, the
ratio of the volumetric flow rate Q [m3.s−1] to the pressure difference ∆P (Pa) scales
linearly with the sample permeability k [m2] :
k(t) = − µLQ
S∆P (t)
, (8.1)
where L is the length of the sample in the flow direction [m], S is the cross-sectional
area of the sample [m2] and µ is the dynamic viscosity of the fluid [Pa.s]. The fluid
is collected repeatedly from the outlet port, and then analysed for Ca2+ and Mg2+
concentrations using Inductively Coupled Plasma-Atomic Emission Spectrophotome-
ter (ICP-AES). The volume of dissolved calcite (Vcalcite(t)) is as follows :
Vcalcite(t) = υQ
∫ t
τ=0
α∆CCa(τ) + β∆CMg(τ)dτ, (8.2)
where υ is the calcite molar volume (3.7 × 10−5 m3.mol−1) and ∆CCa and ∆CMg
are the difference of calcium and magnesium concentration respectively between the
outlet and the inlet fluids and α and β are the fraction of Ca and Mg respectively in
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the calcite (α = 0.99 and β = 0.01). The sample-scale porosity φ(t) is given by :
∂φ(t)
∂t
=
1
V
∂Vcalcite(t)
∂t
, (8.3)
where V is the total sample volume (c.a`.d. V = piLD2/4). To integrate equation (8.3),
we need to know the porosity at a given time t using, for instance, the XMT images.
The procedure is presented in section 3.2..
8.2.5 X-Rays Computed Micro-Tomography (XMT)
Before and after each experiment, rock samples were scanned by X-ray Computed
Micro-Tomography (XMT) to characterise the pore-space geometry. The XMT tech-
nique is an unmatched tool for producing nondestructive three-dimensional images
of rocks without any prior preparation (Flannery et al. (1987)). In the present study,
data acquisition was performed at the European Synchrotron Radiation Facility
(ESRF) in Grenoble (France) using the ID19 beam-line. The principle of XMT is
based on the 3D computed reconstruction of an object partially absorbent to X-rays,
using a set of 2D detector readings acquired at different angular positions. A total of
1 500 X-ray readings were recorded, using an exposure time of 2 s at each angle and
a rotational interval of 0.12 degree along the core axis (Figure 8.5).
Fig. 8.5 – Sketch diagram of the X-ray microtomography acquisition line.
For each X-ray reading, the monochromatic X-ray beam passes through the sample
and then reaches the scintillator, which converts it into visible light recorded by a
high-speed digital CCD camera (2048 × 2048 pixels). The pixel resolution is 5.06
µm, which is a function of the optical bench setup. Synchrotron radiation provides
several advantages over conventional X-ray sources, including the production of a
homogeneous, parallel, monochromatic and highly coherent photon flux. This results
in high-quality images having a resolution of about the size of the voxel dimension. For
a given energy of incident X-ray beam (here 40 keV), the attenuation depends on the
chemical composition of the rock, specifically the atomic number of its components
and their mass fraction per volume (i.e. the density). In mono-crystalline rocks such
as the samples studied here, XMT images yield the distribution of densities in the
rock, or in other words, 3D porosity maps.
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8.3 Experimental results and discussion
Changes of permeability and porosity in porous media are attributed to dissolu-
tion and/or precipitation. These dynamic processes are constrained from concurrent
measurements of evolving permeability, mineral mass flux and sample pore struc-
ture. Because of the non-destructive nature of XMT imaging, we can also observe
the progression of the chemical reaction over the porous sample as well as related
morphological changes.
8.3.1 Mass transfers during reaction
Figure 8.6 reports the normalized concentration ∆Ci(t) = Ci |out − Ci |in with i
= Ca and Mg, for the four experiments denoted hereafter D1, D2, D3 and P1. By
convention, we define t = 0 the time when the CO2-saturated brine starts to percolate
the sample. Experiments D1, D2, D3 and P1 are set up to mimic mass transfers at
the locations 1, 2, 3 and 4 shown in Figure 8.1 respectively.
Dissolution experiments D1 - D3
The ratio ∆CCa(t) to ∆CMg(t) is roughly 99, which corresponds to the Ca/Mg
mole fraction ratio of the whole rock, i.e. a magnesium-calcite of formula Ca0.99Mg0.01CO3.
∆CCa(t) and ∆CMg(t) display similar trends indicating congruent dissolution of the
calcite (Figure 8.6). From this point, we describe processes using ∆CCa(t) data alone,
but we account for the Ca/Mg stoichiometry of the rock-forming calcite in the calcu-
lations, such as for porosity (equations 8.2 and 8.3).
Experiments D1, D2 and D3 display dissolution processes, i.e. ∆CCa(t) > 0. The
initial increase of ∆CCa for t < t
(0) with t(0) ≈ 24 s (i.e. ∂∆CCa/∂t > 0) results
from the Taylor dispersion of the CO2 front in the tubes between the pump and the
sample. For t > t(0), the breakthrough curves presented in Figure 8.6 enlighten the
mass transfer processes. First, the sample-scale dissolution rate is higher for the inlet
fluid with the higher PCO2 as expected. Second, sample-scale dissolution rates decrease
with time (i.e. ∂∆CCa/∂t < 0) denoting, as it will be demonstrated later, a decrease
with time of the reactive surface area. Third, the rate at which the dissolution rate
decreases, decreases as well (∂2∆CCa/∂
2t > 0) in the first part of the experiments
toward converging to zero at the end of the experiment where ∂∆CCa/∂t = −c (c
is a constant). Fourth, we observe that ∆CCa for D2 and D3 converge to a similar
value for t ≥ te with te ≈ 70 minutes, while for experiment D1 the value of ∆CCa at
the end of the experiment is about five times higher. The origin of these asymptotic
dissolution regimes will be discussed in section 8.3.
Acknowledging that the Mg content of the rock is negligible, the dissolution reac-
tion is predominantly
CaCO3 +H
+ → Ca++ +HCO−3 (8.4)
with the equilibrium constant K(T = 100oC, P = 12 MPa) = aCaaHCO3/aH = 0.168,
where ai = γiCi denotes the activity of species i with the activity coefficients γi eva-
luated using the modified Debye-Huckel formulation for ionic strengths up to at least
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Fig. 8.6 – Normalized time-resolved concentrations of ∆CCa and ∆CMg. Results are
presented for each experiment, D1 (circles), D2 (squares), D3 (diamonds) and P1
(crosses). Note that the time scale for the dissolution experiment is not the same
as for the precipitation experiment. The empty symbols are measured concentration
and the solid symbols are the computed theorical maximum concentration obtained
accounting for the Taylor diffusion in the tubing.
2 mol.L−1 (Bethke (1996)). The outlet concentrations CCa |out (t) and CMg |out (t) are
always lower than the equilibrium concentrations C˜Ca and C˜Mg respectively, indica-
ting that dissolution reaction occurs far from equilibrium. Consequently, the instan-
taneous sample average mass-transfer rate R¯ (in mol.m−3.s−1) for calcite dissolution
(equation 8.4) can be modelled using the transition state theory (Lasaga (1998)) :
R¯ =
1
V
∫
V
r(x)σ(x)[1− I(x)]dx, (8.5)
where x is a position vector (x = (x, y, z)T , with z in the main direction of the flow), r
is the kinetics rate coefficient (r is an intrinsic property of the reaction [mol.m−2.s−1],
see Pokrovsky et al. (2008)), σ is the specific reactive surface coefficient expressed
here in reaction surface area per volume of fluid and I is the saturation index.
I =
IAP
Keq
=
aCa2+aHCO−3
aH+Keq
, (8.6)
where IAP stands for the Ion Activity Product. The values of I are known for the
inlet and outlet water only (Table 8.1), while the values of r(x) and σ(x) are unknown
yet.
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The experiments presented here clearly show the role of CO2 partial pressure in
driving the dissolution process. As described by Lasaga (1984) and then Golfier et al.
(2002), the dissolution mechanism at the pore-scale can be separated into three steps :
i) transport (by diffusion and advection) of the reactants to the reaction surface, ii)
heterogeneous reaction at the mineral surface, and iii) transport of reaction products
away from the reactive surface. The effective kinetics is controlled by the slowest of
these three steps. It is generally accepted that transport of the solute to and from the
reactive surface is associated with similar characteristic time. Thus, we can consider
two limiting cases. If the characteristic time of reaction is short compared to the
characteristic time of transport, the reaction is called transport-limited. Conversely,
if the hydrodynamic renewal of the reactive fluid is high, then the reaction is surface-
reaction-limited. This behaviour is characterised macroscopically by the sample-scale
Damko¨hler number,
Da(t) ≡ v¯(t)L
u¯(t)
, for Pe > 1, (8.7)
where v¯ is the sample-averaged reaction velocity [s−1], L is the sample length [m], u¯ is
the sample-averaged seepage velocity magnitude [m.s−1] and Pe ≡ u¯l/d0 denotes the
sample average value of the local Peclet number. The value of Pe characterises the
reactant renewing at the fluid-rock interface with d0 the molecular diffusion (7.5 ×
10−10 m2.s−1 for Ca) and l the characteristic length of the pores. Using l ≈ 0.2×10−3
m (evaluated from XMT data) and u¯ = QL/φ¯V ≈ 3.4× 10−3 m.s−1, the values of Pe
are larger than 102 for experiments D1 to D3, so that the Pe condition for equation
8.7 is satisfied.
Fig. 8.7 – x-y averaged porosity profiles along the samples in the flow direction (z)
before the experiment (pink) and after the experiment (blue).
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IfDa 1, dissolution is surface-reaction-limited, whereas dissolution is transport-
limited if Da  1. At the Darcy scale, transport-limited dissolution will lead to
non-uniform dissolution. The localization of dissolution features is a result of positive
feedback between the local increase of pore diameter and the renewal capacity of the
fluid in these enlarged pores (Hoefner and Folger (1988) ; Golfier et al. (2002)). In
this case, we would expect the formation of highly conductive flow channels, known
as wormholes. The distribution and shape of the wormholes are controlled by the
(initial) heterogeneity of the pore structure and the correlation length of the (initial)
permeability field. For the value of Pe encountered here, we expect the properties
of the wormholes to be independent of Pe because the diffusive transport is negli-
gible. While rigorously defined for reaction controlled by zero-order kinetics (i.e. rate
independent of the reactant concentration), the definition of Da for the first-order
kinetics law given in equation 8.5 requires introducing a concentration normalisation
factor. Using equation 8.5, the sample-averaged reaction velocity v¯ is
v¯(t) =
R¯(t)
(∆CCa)∗
(8.8)
where (∆CCa)
∗ = CCa |out − CCa |in is the normalization factor that is conveniently
defined as the value ∆CCa for Da = 1. Conversely, at any time and for each of the
dissolution experiment, the Ca mass balance is
∆CCa(t) = CCa |out (t)− CCa |in (t) = R¯(t)
Q
∫
V
φ(x, t)dx =
R¯(t)φ¯V
Q
. (8.9)
Combining equations 8.7 to 8.9, we obtain the expression of the Damko¨hler num-
ber as a function of the Ca concentration balance alone for a given sample length
L :
Da(t) = (∆CCa(t))/(∆CCa)
∗. (8.10)
By definition,Da < 1 denotes a surface-reaction-limited behaviour that we assume
reflects homogeneous dissolution in the sample. This is obviously the case for D3, while
we observe significant wormhole structures for D1 and D2 (Figure 8.7 and 8.8). Conse-
quently, the value of (∆CCa)
∗ is evidently close to the value of CCa |out −CCa |in mea-
sured for D3. In the following, we assume that (∆CCa)
∗ is equal to CCa |out −CCa |in
measured for D3 and D2 at t = te ; the reason for this choice will be discussed later.
The expected patterns of dissolution controlled by the composition of the inlet fluid
are confirmed by the analysis of the XMT images (Figures 8.7 and 8.8). For expe-
riment D1, we observe the formation of few conical penetrative wormholes associated
with a large increase of porosity localized in the vicinity of the inlet. Experiment D2
displays dissolution localisation patterns, but more diffusely distributed across and
along the sample. In detail, we observe the formation of several reactive pathways des-
cribed by Golfier et al. (2002) and Fredd and Fogler (1998) as ramified wormholes. In
opposition, for the experiment D3, we observe a homogeneous porosity change along
the sample, which confirms the observations obtained by X-ray microtomography,
where mass dissolution patterns are uniformly distributed with no visible major flow
paths.
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Fig. 8.8 – 3D XMT images of the cores before (top line) and after (bottom line)
for experiments D1, D2 and D3. Black and white areas represent voids and solids,
respectively. Image dimensions are : diameter 9 mm and height 4.5 mm.
Precipitation
For experiment P1, fluid analysis shows (Figure 8.6) that ∆CCa > 0 and ∆CMg <
0 whatever the value of t denoting the sink of Mg within the sample, which is likely
associated with Mg-calcite precipitation. For t > t(0), ∆CCa < 0 −∆CMg < 0 and
|∆CCa| decreases while |∆CMg| increases with time (|i| denotes the absolute value
of i). This can be due to nucleation process. SEM imaging coupled with chemical
analysis indicates the occurrence of neoformed magnesium-calcite crystals of formula
CaαMgβCO3 with α = 0.92 ± 0.04 and β = 0.08 ± 0.04 localized at the oolith surfaces
(Figure 8.9). Consequently, mass transfer can be described in average by the following
formula :
Ca0.99Mg0.01CO3 + nMg
2+ + nCO2−3 → (1 + n)Ca0.92Mg0.08CO3(+Ca2+), (8.11)
where n ≈ 0.076 is determined by a simple stochiometric balance. Accordingly, this
dissolution-precipitation process yields a volume increase of about 7.6% locally. Pre-
cipitation features cannot be visualized by the XMT technique, because they are
smaller than the XMT resolution (5.06 µm). At sample scale, we observe a steady
decrease in porosity during the 700 minutes run time (Figure 8.11).
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Fig. 8.9 – Secondary electron micrographs (SEM) showing Mg-calcite precipitated
during experiment P1.
8.3.2 Porosity and specific surface changes during dissolution
As stated in section 8.2.4, a reference value of the porosity is required to calculate
the porosity by integration of equation 8.3. Porosity measured by processing the
XMT data is expected to be misevaluated because of the cutoff scale imposed by
the voxel size dimension. Indeed, the surface roughness and microstructures of the
micritic cement are not properly resolved because they are on a smaller scale than the
XMT resolution (i.e. 5.06 µm). Nevertheless, both the cement and oolith roughness
microstructures display large reactive surface-areas and are dissolved in the early
stage of the experiments (Figure 8.10). For each of the dissolution experiments, the
porosity measured by XMT at the end of the experiment is the best evaluation of the
true porosity. Consequently, using equation 8.3, we can write the sample-averaged
porosity for a given experiment as follows :
φ¯(t) = φ¯(f) − (VCaCO3)
(f) − VCaCO3(t)
V
, (8.12)
where φ(f) and (VCaCO3)
(f) are the porosity obtained by XMT and the volume of
dissolved calcite at the end of the experiment t = t(f), respectively. In the case of
experiment P1, the reference porosity is taken at t = 0 and equation 8.12 can then
be rewritten as φ¯(t) = φ¯(0) + VCaCO3(t)/V in this case. Consequently, we expect a
higher uncertainty on the value of the initial porosity φ¯(0). Figure 8.11 presents the
sample-averaged change in porosity for the four experiments (D1, D2, D3 and P1).
The sample average mass-transfer rate (R¯(t)) is calculated by introducing equations
8.2 and 8.9 in equation 8.3. For any value of t we obtain :
R¯(t) =
1
υφ¯(t)
∂φ¯t
∂t
(8.13)
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Fig. 8.10 – XMT cross-section of the sample used for experiment D1. Left column
shows the X-ray images before and after the dissolution experiment. Grey levels indi-
cate the X-rays absorption intensity. Middle column shows the corresponding binary
images, with calcite indicated in white and voids in black. The box outlined in middle
column is the area of the visualization for the right hand figure where dissolved calcite
(in white) is visualized.
For Da < 1, dissolution is surface-reaction-limited and dissolution is assumed
spatially homogeneous. In this case, the control of the chemical gradients in the
sample (e.g. ∂CCa/∂z) is negligible and equation 8.5 can be expressed in terms of
sample-averaged values : R¯(t) = r¯′σ¯(t), where r¯′ = r¯[1 − I¯] is the average reaction
rate defined by the composition of the inlet fluid (i.e. pH, PCO2 and CCa) and thus
independent of t. For a given inlet composition, the sample average reaction rate is
controlled by the reactive surface area, that in turn is controlled by porosity : R¯(t) =
r¯′σ¯
(
(φ¯(t))
)
. Using the general formulation (see Noiriel et al. (2008) in appendix A)
σ¯(t) = σ¯?
(
φ¯(t)/φ¯?
)−w
, where σ¯? and φ¯? are the values of the reactive surface area
and of the porosity taken at the beginning of the homogeneous dissolution regime
and w is a non-null positive coefficients, the porosity change with time is obtained by
integrating equation 8.13 with respect to φ¯ and t. This leads to a simplified form of
the non-linear Bleasdale-Nelder equation (e.g. Schabenberger and Pierce (2001)) :
φ¯(t) = φ¯? (1 + A(w)t)1/w (8.14)
with the coefficient A(w) = r¯′σ¯?υw, where w and r¯′ characterise the reaction regime,
φ¯? and σ¯? characterise the porous media before the dissolution and υ is the calcite
molar volume.
Accordingly, the value of A(w) and w for experiments D3 (Da≤ 1) can be obtained
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Fig. 8.11 – Porosity calculated from Ca and Mg mass balances (equation 8.12) for
experiments D1 (circles), D2 (squares), D3 (diamonds) and P1 (crosses), and model
curves (equation 8.14.
by fitting the φ(t) data with equation 8.14 and φ? = φ(0). Experimental data and
model are displayed in Figure 8.11, and parameter values are given in Table 8.2.
Interestingly, we observe also a very good fit of equation 8.14 for experiment D1
which is performed at Da > 1. Specifically, the entire porosity trend can be fitted
with a single set of parameters (w and A(w)), showing that the dissolution regime is
unaffected by the breakthrough of the wormholes that occurs at t = tw ≈ 50 minutes
as shown by the permeability curves (see Figure 8.12 and discussion below).
The excellent fit of D1 data using the sample-averaged time-independent parame-
ters r¯ and [1− I¯] is pertinent for modelling non-homogeneous dissolution, or, in other
words dissolution for Da > 1 can be considered as macroscopically homogeneous des-
pite the local heterogeneity of the dissolution process. For experiment D2 one must
account for the change, at t = te, from transport-limited dissolution (i.e. Da > 1) to
reaction-rate-limited dissolution (i.e. Da < 1). Thus, two sets of parameters (w and
A(w)) are required to fit data for t < te and t > te respectively, with a continuity
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A w φ¯? r¯′σ¯? r¯′ σ¯?
(mol.m−3.s−1) (10−4 mol.m−2.s−1) (105 m−1)
D1 0.126 10.52 0.077 323.37 3.32 9.74
D2 (t < te) 0.016 5.514 0.080 80.78 0.35 23.08
D2 (t > te) 0.044 54.00 0.092 22.07 0.35 6.31
D3 0.029 23.23 0.084 34.09 0.05 68.18
Tab. 8.2 – Fitted parameters from equation 8.14 for experiments D1 to D2, and
kinetics rates evaluated from Pokrovsky et al. (2008).
condition for φ¯(t = te). The excellent fit of the model, given by equation 8.14 to the
porosity data for Da > 1, yields an important, unexpected, conjecture : potential
time-resolved mass transfers are mainly controlled by the initial dissolution regime,
i.e. by the group r¯′σ¯?. This term fully characterises the nominal chemical forcing
within the sample, while w controls the time-resolved efficiency of the dissolution.
Figure 8.3.2 shows that r¯′σ¯? increases with the average value of Da, i.e. with the
inlet fluid disequilibrium : (r¯′σ¯?)D1 > (r¯′σ¯?)D2(t<te) > (r¯
′σ¯?)D3. It is worth noticing
also that (r¯′σ¯?)D2(t>te) is very similar to (r¯
′σ¯?)D3 (see Table 8.2). This means that
the ramified wormhole dissolution regime change to homogeneous dissolution (for
D2) occurs for value of r¯′σ¯? that characterise Da ≈ 1. Evaluating r¯ using the kinetics
constants given by Pokrovsky et al. (2008) and using the average value of I calculated
by the arithmetic mean between Iin and Iout (cf. Table 8.1), we calculate the value of
σ¯? for each of the experiments (Table 8.2 and Figure 8.14). In opposition to what we
observe for r¯′σ¯?, the value of σ¯? is inversely proportional to the average value of Da :
(σ¯?)D1 < (σ¯
?)D2(t<te) < (σ¯
?)D3. This emphasizes the localization of the dissolution.
The reactive surface area is limited when dissolution is concentrated in wormholes,
while homogeneous dissolution induced by low reactivity inlet fluid is associated with
extensive reactive surface areas. Replacing φ¯(t) (equation 8.14) in equation 8.13 one
can calculate the time-resolved reactive specific surface :
σ¯(t) =
σ¯?
1 + At
. (8.15)
Figure 8.14 reports the specific surface σ¯(t) versus t for experiments D1, D2, and
D3 ; σ¯ decreases with time as expected. Let us stress again that the model (equa-
tion 8.14) used to fit the experimental porosity data (Figure 8.11) and subsequently
to derive the time-resolved reactive surface area (equation 8.15 and Figure 8.14) is
controlled by constant parameters. This emphasise that the distinctly different dis-
solution regimes are almost independent on the surface area changes, at least for the
duration of the experiments, whereas at the opposite the dissolution regime controls
the change in σ¯(t) with time. This is particularly well visible in experiment D2 when
at t = te dissolution regime change from Da > 1 to Da < 1, with a well marked
change in ∂σ¯(t)/∂t.
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Fig. 8.12 – Variation of sample permeability with elapsed time for the dissolution
experiments (D1-D3) and the precipitation experiment P1.
8.3.3 Permeability versus porosity
The changes in permeability with time k(t) for experiments D1 to D3 and P1 are
displayed in Figure 8.12. We recall that we derive k(t) from the differential pressure
records using equation 8.1 with a constant flow rate. Unsurprisingly, permeability
increases in the three dissolution experiments (D1 - D3), whereas it decreases in the
precipitation experiment (P1). We point out that the samples used for the three
dissolution experiments are similar, with an initial permeability of 35 ± 3 × 10−15
m2, while the sample used in experiment P1 has a higher initial permeability (i.e. 180
× 10−15 m2), even though all samples were taken side-by-side from the same core.
Permeability changes are clearly linked to the inlet disequilibrated fluid.
Experiments D1 displays an important change in permeability increase rate corres-
ponding to the breakthrough of the conical wormholes at tw ≈ 50 minutes. Conversely,
a small change in the permeability increase rate is observed at t = te for experiment
D2, while experiment D3 displays a steady slow permeability increase with time. For
experiment P1, k(t) is characterised by two distinctly different rates, which are never-
theless associated with a single rate of decrease in porosity (Figure 8.11). The origin
of this behaviour will be discussed later. The distinctly different porosity and per-
meability trends obtained in experiments D1 - D3 characterise dissolution patterns
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Fig. 8.13 – r¯′σ¯ versus Da(0) (fitted
by an exponential law) for experiment
D1 (circles), D2 (squares) and D3 (dia-
monds).
controlled by initial CO2 partial pressure and the saturation index. Up to this point
in the discussion, our results show that dissolution can display distinctly different
patterns along the path followed by CO2-enriched fluids in the reservoir. However,
we cannot use this observation to model reservoir-scale processes until both the po-
rosity changes and the related permeability changes are parameterized according to
the fluid composition.
Permeability is an intrinsic macroscopic property of the rock that results from a
combination of several parameters including the geometry of the pores and throats,
as well as, more importantly, the sample-scale connectivity of the voids (Mavko and
Nur (1997) ; Pape et al. (1999)). In spite of this complexity, the essential behaviour
can often be evaluated successfully from the porosity φ using power-law relation-
ships following the Kozeny-Carman model (Kozeny (1927) ; Carman (1937) ; Dullien
(1992) ; Pape et al. (1999)) : k ≡ λφ¯i/τ s¯j, where s¯ is the average specific surface-
area, τ is the tortuosity (τ ≥ 1), and λ is a geometric factor expressing all the other
rock-specific static parameters, while i and j reflect the dynamic behaviour of the
relation. For example, the values of i and j for homogeneous sandstones (e.g. Fontai-
nebleau sandstone) are close to 3 and 2 respectively, and up to 10 for some cemented
sandstone (Bernabe´ et al. (2003)). As a rule, tortuosity changes with time are dif-
ficult to measure. Nevertheless, using the same sample as those investigated here,
Luquot et al. (2008) show that tortuosity changes have a minor effect on permeabi-
lity changes and can be reduced to a constant geometric factor. Moreover, in the case
of rocks displaying complex pore structures and/or when dissolution displays marked
localisation, the specific surface-area cannot be measured directly. Several alterna-
tive relations have been proposed to account for deviations from the Kozeny-Carman
model. In instance, Bourbie´ et al. (1987) proposed the scaling relation k ≡ λ′φ¯md¯2,
where d¯ is the average grain diameter. However, the definition of “grains” is useless
for most limestone rocks because of the large granulometric variability and marked
anisotropy of the shape of the rock clusters. Furthermore, we clearly showed that only
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Fig. 8.14 – Reactive specific surface σ¯ versus elapsed time for experiments D1
(circles), D2 (squares) and D3 (diamonds).
a fraction of the porous media is concerned for transport-limited dissolution (i.e. Da
> 1), so that grain diameter is certainly not a pertinent parameter to determine
Da-dependant porosity-permeability relationship, in general.
For low-porosity media, but far from the percolation threshold, it is often observed
from measurements on samples that changes in permeability scale more or less with
porosity only, i.e. k ∼ φ¯n (Bernabe´ et al. (1982)). The relationship k ∼ φ¯n (with n
= i + jw) can be easily derived from the Kozeny-Carman model by assuming that
s¯ ∝ σ¯(t) ∝ φ¯−w. Accounting for the occurrence of a porosity threshold value φc below
which porosity is unconnected at the scale of the sample and therefore k = 0, the
functional relationship is (e.g. Martys et al. (1994)) :
k ≡ θ(φ− φc)n, (8.16)
where the unit scaling and constant parameters characterising the rock and the mass
transfer processes are lumped together in θ and n, respectively. A similar power-law
function was successfully used by Noiriel et al. (2004) to explain time-resolved porosity
and permeability data in the course of reaction-rate-limited limestone dissolution.
Figure 8.15 shows the evolution of permeability versus porosity during experiment
P1. We recall that P1 is characterised by an increase of the rock volume during Mg-
rich calcite precipitation on the oolith surfaces, with both φ and k decreasing. The plot
of log(φ) vs. log(k) reveals two trends with a transitional behaviour for 400 < t < 600
minutes. In the first part of the experiment, the log(φ) versus log(k) plot is linear and
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Fig. 8.15 – Log permeability versus log porosity for the precipitation experiments.
equation 8.16 can be applied with a very low value of the power law exponent : n =
0.18. For t > 600 minutes log(φ) versus log(k) is not linear, i.e. ∂2(log(k))/∂(log(φ))2.
This indicates that porosity approaches the percolation threshold φc. We use a second-
order polynomial approximation to evaluate φc ≈0.059.
Fig. 8.16 – Left : log-permeability versus log-porosity for the dissolution experiments
D1 (circles), D2 (squares) and D3 (diamonds). Right : Exponent n versus Da(0) for
experiments D1 (circles), D2 (squares) and D3 (diamonds). The range of Da(t) for
each of the experiment is reported (horizontal lines) as well as the overlapping between
experiments D1-D2 and D2-D3.
Figure 8.16 displays the variation of permeability as a function of porosity during
the dissolution experiments D1 - D3. For experiment D1, the variation of log(φ) vs.
log(k) displays a dual slope behaviour reflecting the wormhole breakthrough. In term
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of application to reservoir modelling only the first part of the curve where n(D1)
= 0.79 is useful ; the second part being induced by the finite size of the sample.
For experiment D2 and D3, we obtain a single-slope log(φ) versus log(k) plot for
t > t(0) with n(D2) = 1.24 and n(D3) = 0.29, respectively. This result is somewhat
surprising for D2 because it implies that the change in permeability with porosity
can be described as a single phenomenological process, while dissolution changes from
transport-limited dissolution (i.e. Da > 1) to surface-reaction-limited dissolution (i.e.
Da < 1) at t = te. Figure 8.16 displays n versus Da
(0) (i.e. Da for t = t(0)), where
it can be seen that the higher value of n is obtained for experiment D2, i.e. for the
experiment with intermediate value of Da(0). Moderate positive values of Da seems
to be the most efficient to increase permeability while inducing minimal modification
of the porosity in the vicinity of the injection well. Controlling such value of Da,
by tuning the injection rate is certainly effective to keep reservoir cohesion in the
vicinity of the injection well and promote a rapid spreading of the reaction front.
Another critical result summarized in Figure 8.16 is that each of the experiment can be
characterised by a single value of exponent n independently of the change with time of
the sample-averaged Damko¨hler number (equation 8.10) or conversely, independently
of the change with time of the sample-averaged reactive surface area (Figure 8.14
and equation 8.15). For instance, results presented in Figure 8.16 show that different
values of n control the k − φ function for the same values of Da (overlapping of Da
for experiments D1-D2 and D2-D3 are enlighten in Figure 8.16). This result indicates
that the exponent n is controlled, at least for the duration of the experiments, by the
inlet fluid chemistry. This emphasizes a strong memory effect and consequently the
non locality of the k−φ function. Yet, the short duration of the experiments does not
allow determining the formulation and the characteristic time of the memory effect.
Nevertheless, it can be seen from Figure 8.16 that the data recorded during the last
30 minutes of experiment D2 seem to deviate from the main trend with lower values
of the exponent n. Long-lasting experiments must be performed to investigate the
k − φ function for large values of t.
At this stage of our investigation, it is impossible to parameterize ubiquitously the
permeability versus porosity changes for a direct use in reservoir model. However, the
results show that the k−φ function can be parameterised from laboratory experiments
to model the earliest mass transfers occurring at the dissolution front. Indeed, we show
that the k − φ function at location x in the reservoir is determined by the reactivity
of the fluid that first percolates this portion of the rock. A single parameter n allows
relating ∂k(t′)/∂φ(t′) for t′ < t?, where t′ is the elapsed time from the first arrival of
the reaction front at location x and t? is the characteristic time of the memory effect,
that appears to be in the order of a few hours for highly reactive fluid in carbonates
(Figure 8.16). Therefore, we believe that the parameterization of the k − φ function
at the reaction front using the local value of the Da number may improve strongly
the accuracy of the reservoir scale model.
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8.4 Summary and Conclusions
We present a set of four flow-through experiments allowing us to describe mass
transfer processes (1) in the vicinity of the injection well where PCO2 is maximal and
dissolution is non-uniform, and (2) at distant locations where dissolution becomes
more and more uniform, up to a point where precipitation is observed. This set of
experiments is performed for P − T −PCO2 conditions representative of the probable
in situ conditions for deep saline aquifers or depleted oil reservoirs.
As a general rule, we expect non-uniform dissolution to occur near the injection
well in calcite-rich reservoirs because of the high reactivity of calcite at low pH condi-
tions. The experiment performed with PCO2 close to the total pressure P supports the
formation of highly conductive long-distance correlated flow channels, associate with
a transport-controlled dissolution. These features strongly modify the permeability,
while the macroscopic porosity is only moderately affected. For intermediate values
of PCO2 , the mass transfer changes from transport-controlled to kinetically-controlled
dissolution. Uniform dissolution is obtained for PCO2 = 2.5 MPa. These three disso-
lution experiments display distinctly different scaling laws relating the variations of
porosity against permeability. Clearly, classical laws relating permeability (k) to po-
rosity (φ) using rock-dependent parameterization alone cannot account for changes in
permeability triggered by local fluid-rock disequilibrium. Hence, macroscale porosity-
permeability relationships must be parameterized not only to reflect the rock-type-
dependent properties, as generally performed when modelling low-reactivity systems,
but also to take account of the local dissolution regime.
Finally, for the experiment with PCO2 = 0.7, i.e. reproducing conditions far from
the injection well, we observe a macroscopically-uniform decrease of the porosity
associated with Mg-calcite precipitation in the reservoir. However, the rate of decrease
in permeability rises sharply as the porosity approaches φc, indicating a probable
permeability clogging of the medium if precipitation conditions persist.
Using this set of experiments, we extract step by step the macroscopic parameters
required to formulate the dependence of the porosity-permeability scaling on local
fluid-rock disequilibrium :
1. The value of porosity at the percolation threshold is evaluated using the preci-
pitation experiment (PCO2 = 0.7),
2. The sample-scale threshold value of the Damko¨hler number (Da = 1) is defined
from the uniform dissolution experiment (PCO2 = 2.5), allowing us to calculate
the Da number for the other experiments,
3. The rate of increase of porosity ∂φ(t)/∂t for each of the dissolution experiment
is calculated from the amount of calcium produced in the sample, and subse-
quently the time-resolved porosity is obtained using XMT images to constrain
the time integration of ∂φ(t)/∂t.
4. The exponent n of the porosity-permeability power law k ∼ (φ − φc)n is mea-
sured for dissolution and precipitation experiments.
This experimental study gives indications of the possible behaviours that may
occur at large scale during CO2 injection in carbonates. There is still no way to cha-
racterise ubiquitously the k−φ function, but the results presented here give important
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new indications of the challenge in modeling permeability versus porosity changes.
The critical conclusions of this study are :
1. Time resolved porosity can be modeled by a macroscopic (sample-scale ave-
raged) non-linear equation (equation 8.14). This equation, rigorously valid for
homogeneous dissolution, appears to be valid also for non-homogeneous disso-
lution. If the nominal reaction rate is known from reactor experiments (e.g.
Pokrovsky et al. (2008)), then equation 8.14 is fixed by two independent pa-
rameters which characterise the initial reaction specific surface σ¯? and ∂σ¯/∂φ¯.
These parameters characterise the dissolution regime, with a well marked be-
haviour change around Da ≈ 1 (Figure 8.11).
2. Results (Figure 8.16) demonstrate that the k− φ function is non-local and can
be modeled by a power law equation with a single exponent coefficient that is
fully determined by the reactivity of the fluid initially percolating the sample.
Yet, the determination of the memory function requires further theoretical and
experimental works to be implemented in reservoir scale flow-reaction simula-
tors. Nevertheless, it is now possible from the results presented here, or similar
experiments for any given rock type, to parameterise the k− φ function for the
earliest dissolution occurring in the vicinity of the reaction front.
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Chapitre 9
Interactions fluide-roche dans les
re´servoirs carbonate´s :
Caracte´risation des processus par
microtomographie RX
Re´sume´
Les travaux de Luquot and Gouze (2008) (chapitre 8) ont montre´ que diffe´rents
re´gimes de dissolution pouvaient avoir lieu le long du chemin d’e´coulement du CO2
dans un re´servoir hoˆte. Ces diffe´rents re´gimes de dissolution (wormhole dominant,
ramifie´ ou homoge`ne) engendrent des e´volutions des proprie´te´s hydrodynamiques
diffe´rentes. De meˆme, il a e´te´ montre´ que selon l’agressivite´ du fluide (caracte´rise´
par le nombre de Damko¨hler), diffe´rentes relations k-φ doivent eˆtre utilise´es afin
de pre´dire l’e´volution de la perme´abilite´ au cours des re´actions chimiques.
Afin de mieux appre´hender ces relations k-φ, la microtomographie RX a e´te´ uti-
lise´e pour caracte´riser les modifications a` micro-e´chelle. L’utilisation de la micro-
tomographie RX permet de de´terminer la fraction de la roche qui re´agit avec le
fluide. En d’autres termes, dans le cadre de re´actions fortement localise´es, seule
une partie de l’interface re´agit avec le fluide. Le couplage entre le calcul des sur-
faces re´actives de´termine´es par Luquot and Gouze (2008) et l’utilisation de la
microtomographie RX permet de quantifier cette fraction de roche re´active. En
particulier lors de l’expe´rience D1 au cours de laquelle la formation de wormhole
dominant est observe´e, seule 10% de l’interface re´agit avec le fluide. Connaitre
cette fraction est donc tre`s important dans le cadre du stockage du CO2 afin de
de´terminer les conditions d’injection permettant d’obtenir la fraction de re´action
la plus grande.
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Par ailleurs, la microtomographie RX a permis d’examiner la distribution spatiale
de la porosite´, de la surface re´active et de la tortuosite´. Ces donne´es ont permis
d’expliquer l’origine des diffe´rentes relations k − φ propose´es par Luquot and
Gouze (2008). En particulier, ces calculs ont permis de de´terminer l’importance
relative de la tortuosite´, de la surface et de la distribution en taille de pores
dans la valeur du coefficient n dans les lois k ∝ φn. Ceci a permis de de´terminer
les parame`tres majeurs caracte´risant les relations k − φ lors de la formation de
wormhole ou au cours de re´gime de dissolution homoge`ne.
Ces re´sultats sont importants pour l’application de ces relations dans des mode`les
de mode´lisation du stockage du CO2 dans lesquels bien souvent la tortuosite´ n’est
pas prise en compte.
X-ray microtomography
characterization of the
hydro-chemical properties changes
induced by CO2 injection in
limestone reservoir
L. Luquot, Ph. Gouze, M. Andreani and M. Lescanne
Publication en pre´paration pour Transport in Porous Media.
9.1 Introduction
Long-term CO2 underground storage is potentially a valuable technique for miti-
gating carbon dioxide (CO2) concentration in the atmosphere (Holloway (1997)). For
instance, sedimentary layers including depleted oil and gas reservoirs and deep saline
aquifers represent a possible huge storage capacity that is estimated at more than 1012
tonnes (Bachu et al. (1994)). While limestone oil/gas reservoirs are occasional, deep
saline aquifers are often limestones (Bachu et al. (1994)). In these rocks, the injection
of massive volumes of supercritical CO2 (scCO2) may induce rapid and sustainable
dissolution of the carbonate minerals in contact with the CO2-enriched pore water in
the vicinity of the scCO2 front. The position of this front, where large concentration
gradient develops, will move according, for instance, to the injection rate, the dis-
tance to the injection, the porosity and the temperature-pressure-salinity dependant
CO2 solubility, until all the CO2 is dissolved and the water-mineral equilibrium state
is recovered. As a result, the reservoir will be locally exposed to distinctly different
chemical forcing, inducing localized or homogeneous dissolution processes depending
on the effective mass transfer rates and reactants renewal. These distinct dissolution
regimes will cause specific modifications of the porosity (φ) and permeability (k),
with furthermore potentially important alteration of the mechanical properties of the
reservoir along the migration path of the CO2-enriched pore water.
Anticipating the modification of the reservoir properties during the injection per-
iod (on the scale of years) and the repository period (millennial scale) is a critical
issue to design the injection operations and assess the storage performance and sa-
fety. However, modelling heterogeneous mass transfers in highly reactive systems is
still challenging. Yet, two fundamental difficulties concern i) the measurement and
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the implementation in the numerical models of the reactive surface area changes that
controls the effective reaction rate, and ii) the parameterization of the constitutive
relationship that relates porosity to permeability at the Darcy’s scale (de Marsily
(1986)) corresponding to the mathematical discretization of the transport equation
in the models.
Because of the lack of explicit information, usually modellers assume a constant
value of the reactive surface area or simple empirical models based on the ratio of
surface-to-volume of spheres or other simple geometries (e.g. Xu et al. (2003) ; Pruess
et al. (2003) ; White et al. (2005) ; Zerai et al. (2006)). For homogeneous dissolution
of homogeneous media, the spherical grain proxy model may be valid, assuming that
the reactive surface area is calibrated from laboratory measurements in reactors. Ho-
wever, the grain surface area are deduced usually from BET measurements (Brunauer
et al. (1938)) or simply from geometric or mineral mass considerations (e.g. Hodson
et al. (1997) ; Gautier et al. (2001)), inducing large uncertainties (Hodson (2006)).
Conversely, heterogeneous dissolution concerns, by definition, only a fraction of the
porous media and therefore the reactive surface area cannot be modelled as constant
or ubiquitously controlled by the average grain diameter of the rock-forming minerals.
In this case, the determination of the reactive surface area requires a specific attention
and further experimental investigations. So far, direct measurement of the reactive
surface area for heterogeneous dissolution is not possible. In contrast, changes in the
reactive surface area during dissolution can be deduced from the analysis of disso-
lution experiments. In instance, Noiriel et al. (2004) used X-ray microtomography
(XMT) image-matching techniques to determine the average reactive surface area
at different elapsed time during flow-through-core dissolution experiments. Yet, this
technique is a highly time consuming procedure and furthermore can be applied only
to small sub-domains (i.e. size of few pores). Alternatively, Luquot and Gouze (2008)
calculated the reactive surface area changes during flow-through-core dissolution by
the inversion of the time-resolved porosity data, using a fitted power model relating
the reactive surface area to porosity.
The aim of this paper is to investigate the phenomenological links between the dis-
solution regime, the reactive surface area and the porosity-permeability relationship
on the basis of XMT measurements. The first objective is to compute reactive surface
area from XMT data and compare them to the reactive surface area obtained by Lu-
quot and Gouze (2008) in order to test the validity of the power model. The second
objective is to investigate the spatial distribution of the two structural parameters
that control permeability at first order, namely the effective hydraulic diameter and
the tortuosity, in order to explain the distinctly different porosity-permeability rela-
tionships observed by Luquot and Gouze (2008) for heterogeneous and homogeneous
dissolution regimes.
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9.2 Characterisation of limestone dissolution du-
ring CO2 injection
9.2.1 Rationales
When dissolved in the pore water, CO2 decreases strongly its pH and produces
highly reactive geochemical systems where distinctly different regimes of dissolution
may occurs according to the spreading and the ongoing fate of the CO2. For ins-
tance, localized (self-organized) dissolution processes have been extensively studied
mainly in relation to well acidification techniques used in the oil industry for im-
proving well productivity in limestone by increasing the permeability and creating
preferential flow path (wormhole-like patterns) in the vicinity of the well (Fredd and
Fogler (1998) ; Daccord et al. (1993a) ; Golfier et al. (2002) ; Cohen et al. (2008)). The
interactions between the transport of the acid fluid, the chemical reactions, and the
heterogeneities encountered at different scales, control the unstable behaviour of the
mass transfers and the characteristics of the dissolution patterns. While the dissolu-
tion progresses, the pH and cation concentration increases and more homogeneously
distributed dissolution is observed.
Darcy’s scale parameters are required for reservoir scale modeling purposes. While
the definition of Darcy’s scale effective parameters is straightforward for homoge-
neous dissolution regimes, the scale effects and the initial meso-scale heterogeneity
of the pore network make the prediction of wormhole-like dissolution much more dif-
ficult. Nevertheless, the studies referenced above emphasized the usefulness of the
dimensionless Damko¨hler number Da ≡ ϑ¯l/u¯ and the dimensionless Peclet number
Pe ≡ u¯l/d¯ as complementary criteria for determining the occurrence of the different
dissolution regimes (at Darcy’s scale) as a function of the renewing of the reactant
at the reaction surface by diffusion (d¯ is the average effective diffusion coefficient in
m2.s−1) and advection (u¯ is the average water seepage velocity in m.s−1) and of the
average dissolution velocity ϑ¯ (in s−1). In the following, upper-lined parameters (e.g.
u¯) denote sample-scale-averaged values. For the macroscopically homogenous porous
media studied here, it is assumed that these values characterise Darcy-scale processes.
Low values of Da corresponds to the homogeneous dissolution of the rock control-
led by surface-reaction kinetics, whereas the dissolution is controlled by the transport
of the reactants and consequently heterogeneous dissolution patterns develop, for high
values of Da. The carbonate dissolution velocity ϑ¯ is usually approximated by a linear
function of the intrinsic kinetic rate coefficient r¯ (in m−2.s−1), the reactive surface
area Sr and the dimensionless saturation coefficient (Ω¯ = Π¯/K) that quantifies the
disequilibrium state of the water-mineral system with Π¯ the ion activity product and
K the equilibrium constant of the reaction under consideration (Lasaga (1998)) :
ϑ¯ = r¯Sr(1− Ω¯). The values of r can be calculated from batch reactor measurements
as a function of the temperature, the pH and the partial pressure of CO2 (PCO2). In
the case of calcite dissolution, the results obtained by Alkattan et al. (1998) indicate
that i) the dissolution rates of calcite crystal and massive limestone are similar for
pH < 4, ii) r decreases linearly with increasing pH < 4, and ii) the r versus pH
relationship is temperature dependant (T = 25-80 oC). Conversely, Pokrovsky et al.
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(2005) investigated the effect of PCO2 (0 < PCO2 < 6 MPa) on calcite dissolution
rate and concluded that the effect of PCO2 is low compared to that of pH (3 < pH
< 4). Whereas r¯ can be considered as a known parameter and Ω¯ can be evaluated
from water sample analysis, measuring Sr, which is expected to be highly variable
depending on the dissolution regime, is challenging. To date, direct measurements are
impossible and standard models based on simple reactive grains geometry are useless
to account for both the complex structure of most of the porous limestones and the
localisation of the dissolution for high Da values.
Going back the definition of Pe and Da, it is important to note that these para-
meters are defined according to a functional length l that, by definition, characterizes
the distance for which it is pertinent to compare advection rate with diffusion rate
and reaction rate to reactant renewal rate, respectively. This means that averaged va-
lue of the parameters must be definable over a characteristic distance l that is usually
attached to the mean correlation length of the heterogeneities or to the sample size in
case of homogeneous media. However, ϑ¯ and u¯ are scale-dependant when heterogenei-
ties develop due to transport-controlled dissolution. Note that it is also the case for
the effective diffusion coefficient which depends on the medium average tortuosity τ¯
and porosity φ¯ : d¯ = φ¯d0/τ¯ . These remarks emphasize that in practice the use of Da
as a parameter in models is attached to a specific observation scale l and furthermore
it involves determining a reference value (i.e. Da = 1). To fulfil these requirements, it
is necessary to measure simultaneously l-averaged values of ϑ and u, or alternatively
φ and k for a given set of flow rates, inlet fluid compositions and hydro-chemical
properties of the reservoir.
9.2.2 Experimental approach
Laboratory flow-through experiments using reservoir core samples and conditions
representative of in situ injection of CO2 in saline aquifers are few. Recently Luquot
and Gouze (2008) reported original results from a set of reactive flow experiments
through limestone reservoir samples at 100 oC and 12 MPa total pressure (P ). These
experiments aimed at characterizing mass transfers occurring i) near the injection
well, where the aquifer fluid is almost saturated with CO2 (i.e. PCO2 ≈ P ), and ii)
at increasing distances from the injection well, where the fluid displays lower PCO2
values and higher divalent cation concentrations produced by rock dissolution along
the fluid pathway. In the present paper, we will investigate the spatial and temporal
distribution of the hydro-chemical properties within the samples first analysed by
Luquot and Gouze (2008) in term of Darcy’s scale processes.
The experimental procedure consists in injecting CO2-enriched brine through a
sample core of 9 mm diameter (D) and 18 mm length (L). The reservoir rock used in
Luquot and Gouze (2008)’s study is an oolithic limestone cored at depth 1635 m in the
Middle Jurassic Mondeville formation of the Paris Basin. This formation is a potential
target for CO2 injection. The rock is essentially composed of mm-scale recrystallized
ooliths, partially cemented with micritic calcite. The bulk rock composition is 99%
calcite (0.7% quartz, 0.2% pyrite, and 0.1% kaolinite). X-Ray diffraction, SEM and
cathodoluminescence provide information on the precise nature of the mineral phase.
All observations indicate that both the micritic cement and the ooliths are composed
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of calcite of average formula Ca0.99Mg0.01CO3. Consequently, because the Mg content
of the calcite is negligible, the representative dissolution reaction is :
CaCO3 + H
+ → Ca++ + HCO−3 ,
with the equilibrium constant K(T = 100oC) = aCaaHCO3/aH = 0.168, where ai is
the activity of species i (Lasaga (1998)).
Species (mmol.L−1) D1 D2 D3
Na 1 000 1 000 1 000
Ca 8.25 9.37 10.0
Mg 0.16 0.19 0.21
Cl 1 000 1 000 1 000
CO2 (mol.L
−1 0.8 0.5 0.2
pH 3.21 3.51 4.02
Tab. 9.1 – Water composition for experiments D1, D2, and D3
Before the CO2 injection, the composition of the brine used in the experiment is
that measured in the aquifer and is thermodynamically at-equilibrium with calcite
(Coudrain-Ribstein and Gouze (1993)). The artificial brine composition is obtained
by dissolving laboratory-grade CaCl2, MgCl2 and NaCl salts in deionised water. The
inlet fluid composition is given in tab. 9.1. The CO2-enriched fluid is obtained by
mixing the artificial brine pumped by a motorized dual piston pump system with
liquid CO2 stored in a second motorized piston pump. Mixing is performed at the
targeted test pressure (P = 12 MPa), but at low temperature (5 oC). Then, the
mixture is heated up to the desired temperature in a coil. The expected PCO2 (i.e.
PCO2 = 2.5, 6, and 10 MPa) is obtained by controlling the flow rate ratio of the
water and the liquid CO2. The fluid is monophasic as long as PCO2 is lower than
the lower value of the pressure in the circuit. Therefore, a back pressure controller,
consisting of a computer-controlled serial dual valve system, is fitted at the outlet
of the percolation circuit. The back pressure controller imposes a constant pressure
drop whatever the flow rate, while maintaining the desired pressure in the circuit with
fluctuations less than 5%. The experimental apparatus and procedures are illustrated
in Fig. 9.2.2. The sample surrounded by a silicon jacket is fitted inside the percolation
cell, where both axial and radial confining pressures are applied to the sample. It is
essential to apply a controlled confining pressure to mimic the natural conditions and
balance the fluid injection and void the deviatoric stresses that might irreversibly
damage the sample. Outlet fluids are sampled recurrently for cation analysis using
ICP-AES techniques . The flow rate is maintained constant at Q = 1.9 × 10−8 m3/s
for all the experiments.
The experiment protocol is as follows. First, the sample is scanned by XMT
using the ID19 beam line of the European Synchrotron Radiation Facility (Grenoble,
France). Then, the sample is mounted inside the confinement cell and then saturated
(following a vacuum period) with the rock-equilibrated brine which is injected at a
constant flow rate to measure the initial permeability. At elapsed time t = 0, the
brine-CO2 mixture is injected at the same flow rate. At the end of the percolation-
dissolution experiment the sample is stabilized in rock-equilibrated water and again
scanned by XMT.
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Fig. 9.1 – Schematic description of the experimental setup.
For these experiments, time-resolved sample permeability k(t) is directly deduced
from monitoring the pressure difference (∆P (t)) between the reactor inlet and outlet
using Darcy’s law k(t) = −µLQ/s∆P (t), where s is the cross-sectional area of the
sample and µ is the dynamic viscosity of the fluid. Conversely, the time resolved
sample-scale-averaged porosity φ¯(t) is deduced from concentration mass balance :
φ¯(t) = φ¯f − QυCaCO3
V
∫ t
τ=0
(∆[Ca])(τ)dτ, (9.1)
where φ¯f is the porosity measured at the end of the experiment, [Ca] denotes the
Calcium concentration, V is the total volume of the sample, υCaCO3 is the calcite
molar volume (3.7 × 10−5 m3.mol−1) and ∆[Ca] = [Ca]outlet − [Ca]inlet.
The results of Luquot and Gouze (2008)’s experiments show non-uniform disso-
lution features (wormhole-like structures) associated with transport-controlled mass
transfers for experiment with PCO2 = 10 MPa (experiment D1), while surface-reaction-
controlled uniform dissolution is observed for PCO2 = 2.5 MPa (experiment D3). Ex-
periment with PCO2 = 6 MPa (experiment D2) displays the transition from transport–
controlled dissolution to surface-reaction-controlled dissolution. The authors (op. cit.)
showed that these distinctly different dissolution regimes are characterized macrosco-
pically by the initial value of the sample-scale Damko¨hler number that can be fully
determined from the measurement of ∆[Ca] at the beginning of the experiment as-
suming that the homogeneous dissolution experiment (D3) allows determining the
reference value Da = 1 with l the length of the sample.
These unanticipated results show that dissolution regime is forced by the initial
conditions and persists over time, while the values of Pe and Da change with time
due to changes in the sample-scale-averaged porosity φ¯(t), permeability k(t) and reac-
tive surface area Sr(t). Yet, porosity and reactive surface area are non-independent
parameters. In order to close the problem and determine the functional form of the
sample-scale-averaged porosity φ¯(t), the authors (opt. cit) assumed a power law sca-
ling between the reactive surface area and porosity σ¯r(t) = Bσφ¯(t)
−w, where w is a
non-null positive coefficient that is fitted from time-resolved experimental data. Ack-
nowledging that σ¯ = Sr/(1− φ¯)V , where V is the volume of the sample, this relation
can be rewritten as :
Sr(t) ∝ φ¯(t)−w(1− φ¯)V. (9.2)
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The experimental results are summarized in Fig. 9.2.2, where φ¯(t) and Sr(t) are
reported. We observe (Fig. 9.2) that the rate of increase porosity is higher for the
localized dissolution regime (D1) where wormholes-like features are observed, while
the reactive surface area decreases weakly compared to the strong decrease of the
reactive surface area calculated for the homogeneous dissolution regime (D3) that
conversely displays a weak increase in porosity. Using equation eq. 9.2, Luquot and
Gouze (2008) showed that these macroscopic observations are well explained by a
single non-linear model φ¯(t) = φ¯(0)[1 + ϑ¯(0)wt]1/w, where φ¯(0) is the initial porosity of
the sample and ϑ¯(0) is the initial sample-scale averaged reaction velocity. Assuming
that the value of φ¯(0) can be easily determined by independent measurements, the
model has two degrees of freedom : w and ϑ¯(0). These values are fitted from the
porosity measurement and allow reproducing the time-resolved data for both localized
and homogeneous dissolution. Nevertheless, the remaining question is whether this
model is just a practical way to fit φ¯(t) curves or whether ϑ¯(0) and w are effective
parameters that can be used in predictive models. To address this problem, it is
important to verify the assumption that Sr scales with φ¯, and therefore to perform
independent measurement of Sr (or σ¯r) and φ¯.
Fig. 9.2 – Evolution of the reactive surface Sr (plain symbols) and the sample-scale
averaged porosity φ (empty symbols) during the percolation experiments (D1 - circles,
D2 - squares and D3 - diamonds).
Conversely, Fig. 9.6a shows that the permeability increase with porosity is much
higher for the intermediate regime (D2) than for the fully localized and the fully
homogeneous dissolution regime. Comparable observations were reported by Cohen
et al. (2008) using a 2D modelling approach for computing the optimal procedure
for well acidification assuming a fully homogeneous initial porosity distribution. For
instance, Cohen et al. (2008) observed that the dissolution regime, characterised by
a dense network of thin unramified wormholes, allows minimizing the volume of acid
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to be used for increasing the well performance. Still, the origin of this optimal per-
meability increase is difficult to settle using the sample-scale averaged porosity and
permeability data only and requires independent measurements of the parameters
controlling the permeability
9.3 XMT Data Analysis
XMT is a non-invasive visualization technique producing 3D maps of the X-ray
attenuation of the material. For a given energy of the incident X-ray beam (here 40
keV), attenuation depends on the chemical composition of the rock, which is related
closely to the atomic number of its components, and their mass fraction per volume
(i.e. the density). In mono-crystalline rock, such as the sample studied here, XMT
images provide simply the density distribution in the rock, or in other words, the 3D
porosity maps. Using a specific inversion algorithm (Hammersley (2001)), the 1500 X-
rays are processed to obtain a matrix of 20483 values, each representing the porosity
of a cube (a voxel) of size 5.06 µm. Then, raw data are transformed in a binary 3D
image, where each voxel belong either to the rock matrix or to the pore space (void).
For that, a segmentation technique based on region growing is applied (Gonzalez
and Woods (1992) ; Noiriel (2005)). Following the segmentation procedure, the total
porosity φ¯T of the sample is simply the ratio of the pore space to the total number
of voxels. The next step consists in determining the percolation clusters, or sample-
spanning clusters, which are the networks of pores connected to the boundaries of
the sample, and the unconnected pores, using a cluster-labeling algorithm (Stauffer
et al. (1994)). For our samples, there is only one single percolation cluster defining the
connected porosity φ¯. Furthermore, the fraction of unconnected porosity (for pores
larger than 5 µm) appears to be negligible (φ¯ ≈ φ¯T ).
Both tortuosity and fluid-rock interface area can be deduced from numerical si-
mulations of time-dependent effective diffusion coefficient D(t) in the porosity of the
rock. These parameters can be measured for the entire rock sample or for any sub-
volume of characteristic size larger than some tens of pores. Segmented XMT images
are used to perform these simulations. For a large ensemble of P particles, initially
evenly distributed in the pore space (the void-labelled voxels), the diffusion coeffi-
cient D(t) ≡ σ2/6t is computed from the recording of the mean square displacement
σ2(t) = P−1
∑P
i=1(xi(t)−x(0)i )2 of the diffusing particles (Einstein (1956)), where x(0)i
denotes the initial (t = 0) position of the ith particle. The diffusion coefficient charac-
terizes the ability of these particles undergoing random Brownian motion to disperse
in the connected pore domain confined by the solid phase. In such confined geometry,
D(t) probes the structure that restricts the motion of the particles (Sen (2004)). At
long time (i.e. t→∞) D(t) reaches an asymptotic value D(t→∞) ≡ d0/τ , where d0
is the diffusion coefficient in an unbounded domain. Conversely, the short-time diffu-
sion coefficient depends only on the pore surface to pore volume ratio SXMT/(φV ) :
D(t→ ) = d0(1− (4
√
d0tSXMT )/(9φ
√
piV )).
The diffusion computations are performed as follows. After been randomly posi-
tioned (x
(0)
i ) at t = 0 in the porous space, random walk is performed for each particle
i. For any particle the position increment is x
(t+δt)
i = x
(t)
i + ξi, where ∆t λ2/6d0 is
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the time step, λ is the characteristic size of the pores and ξi is a zero mean random
Gaussian vector increment defined by its variance 〈ξ2i 〉 = 6d0∆t. At each jump try,
there are two possible movements : (i) the particle hits a solid-pore interface ; in this
case the jump is not performed and a new random position is selected, and (ii) the
move is successful and a new particle position is recorded. Note that SXMT can be
also measured by simply summing the pixel area at the pore-solid interface. Results
show that the difference between the values of SXMT evaluated from diffusion simu-
lation and those measured by summing the pore-solid interface area is less than one
percent. Examples of computed curves D(t) are given in Fig. 9.3.
Fig. 9.3 – Measuring tortuosity and S/V using diffusion probes computation.
9.4 Dissolution features and surface area of reac-
tion
The XMT data are used to describe the dissolution patterns and compare fluid-
rock interface area measured by XMT with the surface area of reaction inferred from
fluid composition (Fig. 9.2). The water-rock interface area deduced from the XMT
data does not measure the surface area of reaction directly. However, the difference
between the water-rock interface areas obtained from XMT acquisitions before and
after dissolution, ∆SXMT = S
(f)
XMT − S(0)XMT , is proportional to the difference in the
reactive surface area ∆Sr = S
(f)
r −S(0)r because changes in the fluid-rock interface area
can be due to dissolution processes only. The coefficient of proportionality is controlled
by the resolution of the XMT data acquisition. Specifically, the oolithe grains rough-
ness as well as grains smaller than the XMT resolution (5.06 µm) cannot be measured
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and the water-rock interface area is a priori underestimated. Scanning electron mi-
croscope (SEM) measurements shows that oolithes surface roughness decreases from
the beginning to the end off the experiment for experiment D3, emphasizing that a
different coefficient of correction should be applied for the XMT images taken before
and after the dissolution experiment. The coefficient of correction for the rock at
the beginning of the experiment and after dissolution can be simply evaluated from
comparing S
(0)
r and S
(0)
XMT , and S
(f)
r and S
(f)
XMT , respectively, for experiment D3 for
which dissolution is assumed homogeneously distributed within the sample. We ob-
tain α(0) = S
(0)
r /S
(0)
XMT = 1.22 and α
(f) = S
(f)
r /S
(f)
XMT = 1.05. For experiment D1 and
D2, the initial and final surface areas calculated by XMT technique do not represent
the true water-rock interface area because part of the sample have not been dissolved
due to dissolution localization processes. It follows that the fraction undergoing disso-
lution at the beginning and the end of the experiment are ψ(0) = S
(0)
r /α(0)S
(0)
XMT and
ψ(f) = S
(f)
r /α(f)S
(f)
XMT , respectively. By definition, ψ
(0) = ψ(f) = 100% for experiment
D3 (homogeneous dissolution). For experiment D2 displaying ramified dissolution pat-
terns diffusely distributed across and along the sample ψ(0) = 61% and ψ(f) = 13%.
For experiment D1, where we observe the formation of few conical penetrative worm-
holes associated with a large increase of porosity localized in the vicinity of the inlet,
ψ(0) = 12% and ψ(f) = 1%. These values are similar to those deduced from the ob-
servations discussed in Luquot and Gouze (2008). For each of the experiments the
reactive surface is : ∆Sr ≈ S(f)XMTα(f)ψ(f)−S(0)XMTα(0)ψ(0). For experiment D3, D2 and
D1, the sample-averaged values are ∆Sr = -5.4 m
2, -1.9 m2 and -0.9 m2, respectively.
The profiles along the sample of ∆Sr for experiments D1-D3 are given in Fig. 9.4.
Fig. 9.4 – XMT-computed specific surface change (∆σXMT = ∆SXMT/(1 − φ¯)V )
along the sample for experiment D1, D2 and D3. The CO2-enriched brine is injected
at z = 0.
9.5 Porosity versus permeability relationship
To predict the CO2 mass transfers and their implications for long-term storage
of CO2, numerical models introduce empirical relations between permeability and
porosity. Porosity is obtained using equation 9.1 where φ¯f is the value of the porosity
measured by XMT after dissolution. This value is assumed to be the best evaluation
of the true porosity because most of the structures smaller than few microns are
dissolved (see section 9.4). The curves φ¯ versus k are presented in Fig. 9.6a. The
k − φ function can be modeled by a power law equation with a single exponent
coefficient that is fully determined by the reactivity of the fluid initially percolating
the sample :
k(t) = k0(φ(t)− φc)n, (9.3)
where φc is the value of the porosity below which the pore network is unconnected
at the scale of the sample (percolation threshold) and therefore k = 0. Luquot and
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Gouze (2008) observed that experiment D2 displays the larger value of the power
law coefficient, which is the most favorable situation, i.e. higher value of ∂k/∂φ. To
interpret these results we now focus on the relation between the permeability, the
porosity, the pore diameter (d) and the tortuosity, with the help of XMT images.
Permeability measures the energy loss of the viscous fluid along the connected
pore cluster in the sample. In first approximation, permeability is controlled by the
effective hydraulic diameter θ of the throats in the sample and the average length
λ of flow paths within the connected pore cluster (de Marsily (1981)). Defining the
tortuosity τ = λ/L (i.e. τ ≥ 1), its value is often related to porosity by the empirical
relationship τ = Bτ (φ− φc)−β, where Bτ is a dimensionless geometrical parameters.
The origin of this relation based initially from the Archie’s law (Archie (1942)) is
discussed in Dullien (1992) and Ben Clennell (1997), for example. Consequently, the
permeability versus porosity law (equation 9.3) is :
k(t) = k0(φ(t)− φc)α
(
Bτ
τ
)
, (9.4)
where α = n−β and the constant k0 = k(0)/(φ(0)−φc)n can be easily determined from
Fig. 6a with φc = 5.9% evaluated experimentally by Luquot and Gouze (2008). For
heterogeneous porous media the effective hydraulic diameter is a complex function of
the porosity and pore space structure. Yet, assuming that permeability depends only
on θ and τ , equation (eq. 9.4) tells us that θ(t) scales with φα(t), i.e. θ = Bθ(φ−φc)α,
where Bθ is the scaling constant. Consequently the values of α and β are weighting
coefficients denoting the differential importance of the effective hydraulic diameter
and the tortuosity for controlling the k(φ) relationship :
log
(
k
k0
)
= log
(
B
θ
τ
)
= α log(φ− φc) + log(φ− φc) (9.5)
with B = Bτ/Bθ a geometrical coefficient (independent of time) that characterizes
the rock type. In the following, we will investigate which of these parameters controls
the k(φ) relationship for homogeneous (experiment D3) and heterogeneous dissolution
(experiment D1).
The tortuosity τ before and after dissolution is obtained by computing the diffu-
sion of randomly distributed particles in the rock pores following the method describe
in section 9.3, where the connected pore cluster is obtained from the segmented XMT
at t(0) and t(f) (Gouze et al. (2008)). The initial value of the tortuosity measured for
sub-volumes of the sample is homogeneous along the sample. Unsurprisingly, for this
highly heterogeneous low-porosity medium the sample-averaged value is high ; τ¯ (0) ≈
4.8, 4.6 and 4.9 for D1, D2 and D3 respectively (Fig. 9.5). After the percolation expe-
riments, tortuosity decreases for each experiment. This decrease is more important for
the experiment D1 than for D2 and D3 respectively, moreover the tortuosity change
is not homogeneous along the sample but more important at the inlet for experiment
D1 and, to a lesser extent, for experiment D2 (Fig. ??). For experiment D1, the tor-
tuosity decreases to a mean value of 3.9 and 4.4 for z < 2.5 mm (i.e. in the vicinity
of the inlet) and for z > 2.5 mm, respectively, due to the wormhole-like dissolution
(Fig. 9.5).
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Fig. 9.5 – XMT-computed tortuosity along the sample. Plain and empty symbols
denote the values of the tortuosity measured before and after the dissolution experi-
ments, respectively.
The exponent β is now calculated for t = t(f) by solving τ = Bτ (φ−φc)−β with the
condition τ = 1 for φ = 1 : β = log(τ (f))/
⌊
log(1− φc)− log(φ(f) − φc)
⌋
. Calculation
shows that β is higher for the experiment D1 than for D2 and D3, or in others words
that the tortuosity change associated with porosity change is higher for D1 than for
D2 and D3. Yet, the asymptotic k(φ) relationship (i.e. the n coefficient) is controlled
by both the pore diameter changes (which rate ∂θ/∂φ is controlled by α ; ∂θ/∂φ =
αφα−1) and the reorganisation of the flow paths that is modelled by the tortuosity
change rate −∂τ/∂φ controlled by β (∂τ/∂φ = −βφ−β−1), with n = α + β. The
results displayed in Fig. 9.6b show that for experiment D1, where singular wormhole
dissolution is observed during all the experiment, the changes in permeability are
due to both changes in pore diameter and tortuosity, while for experiment D3, where
dissolution is homogeneous, the increase of permeability is only due to the decrease
of the tortuosity of the porous media. However, for experiment D2, α > β, and thus
we conclude that the change in the effective hydraulic radius during the dissolution is
the dominant process for D2. For this experiment, the k(φ) relationship is controlled
by the radial dissolution of the wormhole-like porosity clusters that occupy only a
portion of the sample and resulting in high permeability channels, which are induced
by minor changes in porosity.
9.6 Conclusion
Luquot and Gouze (2008) have demonstrated that macroscopic observation of
∂k/∂t and ∂φ/∂t is satisfactory for determining the average dissolution regime and de-
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Fig. 9.6 – a) On the left : Sample-scale averaged porosity versus permeability rela-
tionship For each experiment D1, D2 and D3. b) On the right : Corresponding values
of α and β with n = α + β.
fine the functional k(φ) relationship from homogeneous dissolution to localized disso-
lution regimes. However, complementary structural parameters deduced from proces-
sing XMT data are essential to determine the reaction surface area and consequently
validate the assumption concerning the sample-scale average rate ∂σ¯r(t)/∂φ¯(t) =
−wφ−w−1, where w characterizes the dissolution regime and can be related to the
Damkholer number as suggested by Luquot and Gouze (2008). The values of w can
be determined by fitting the experimental data. Because of the large variations of
the reactive surface area occurring during CO2-ehanced dissolution (Fig. 9.2), the
use of these relations in simulation tools is certainly an important improvement for
modelling accurately mass transfers in the vicinity of the CO2 injection well, while
so far modellers used to assume constant value for reactive surface area.
Furthermore, the analysis of XMT data gives physical meaning to the constitutive
relationships that relate porosity to permeability. Specifically, XMT data allowed us
to determine the relative importance of tortuosity and pore enlargement alteration
that rules the k− φ law for the different regime of dissolution. Results show that the
intermediate dissolution regime (moderate positive value of Da) where multiple thin
unramified wormholes develop, gives the higher value of n (i.e. the optimal regime
to increase permeability with small changes in porosity) due to a large increase in
the mean effective hydraulic diameter in the sample. Conversely for homogeneous
dissolution, results show that the increase of permeability is only due to the spatially
homogeneous decrease of the tortuosity. The increase of the effective hydraulic dia-
meter in the sample observed for heterogeneous dissolution regimes (D1 and D2) is
certainly at the origin of the memory effect emphasized by the log(k)− log(φ) linea-
rity of the curves that denotes a single dissolution regime whereas the Da number for
each of these experiments decreases with time. This memory effect emphasizes the
difference between the occurrence and the sustainability of the specific dissolution
regimes, yet further experimental and theoretical investigations are required for inte-
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grating these processes in reservoirs models. As a further remark, it is worth noticing
that the approach presented in this paper, not only explains the origin of the distinctly
different values of the exponent of the heuristic law k(t) = k0(φ(t)− φc)n depending
on the dissolution regime, but gives the foundations for relating this expression to
those developed by several authors on the basis of the pioneering works of Kozeny
(1927) and Carman (1937), who derived the functional equation k = φ/2σ2τ assu-
ming that the porous structures behave as a bundles of cylindrical smoothly tortuous
capillaries such as clean high porosity sandstones. Defining α = iw + j and introdu-
cing equation (9.2) in equation (9.4) gives k = (k
′
0φ
j)/(τσi), where k
′
0 = k0B
i
σBτ is a
rock-dependant scaling coefficient. For instance, a similar relation, called the PARIS-
equation, k = (k
′′
0φ)/(τσ
m), was derived by Pape et al. (1982). In this model, which
appears to be useful to model sandstones (Pape et al. (2000)), the value of m (2 < m
< 3) is controlled by the fractal dimension of the fluid-rock interface. This model is
characterised by a strong control of the specific surface changes on the permeability
changes. Conversely, for low porosity carbonate it is not surprising that the porosity
variation plays a more important role (j > 1) in ruling the k(φ) law.
The next step for enhancing the capacity of laboratory experiment to produce
directly usable parameters for reservoir scale modelling is to perform long term dis-
solution experiments with recurrent XMT data acquisitions during the experiment in
order to determine the time-resolved changes and explore the memory effect descri-
bed by Luquot and Gouze (2008). Precisely, the main question posed by associating
the results of Luquot and Gouze (2008) and the microscale analysis presented here
concerns the sustainability of the memory effect that controls the distinctly different
k(φ) relationship. The results presented in this paper indicate that this memory ef-
fect is certainly linked to the macroscopic structural rearrangement of the connected
permeable paths and to the properties (e.g. tortuosity and pore throat diameters) of
these paths, independently of the changes in reactive surface area while the memory
effect hold.
As a general conclusion we emphasize that the experimental approach presented
here, combining macro- and micro-scale determinations of the hydro-chemical para-
meters, currently represents a good way to give physical meaning to the constitutive
relationships that relate porosity to permeability and quantify the effective reaction
rate for highly reactive systems, for which extrapolation from homogeneous dissolu-
tion theories is impractical. The experimental effort is important, but it is certainly
critical to improve significantly our understanding of CO2 migration in reservoirs and
produce reliable model for risk assessment.
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Chapitre 10
E´tude des roches de couverture
Re´sume´
L’e´volution du syste`me “re´servoir” ne controˆle pas seul l’inte´grite´ du stockage
du CO2. En effet, l’e´tanche´ite´ de la couverture argileuse, conside´re´e comme im-
perme´able (k < 10−15 m2), est e´galement de´terminante. Or, la forte dissolution
localise´e au niveau du puits d’injection, observe´e dans les expe´riences de Lu-
quot and Gouze (2008), peut dans un premier temps favoriser l’injection du CO2
mais peut induire par la suite, une forte fragilite´ me´canique dans cette re´gion
(par exemple : fracturation de la couverture argileuse). Par ailleurs, des fractures
peuvent eˆtre ge´ne´re´es par une activite´ tectonique locale a` plus long terme. Il est
donc ne´cessaire d’e´tudier l’e´volution de la perme´abilite´ des fractures lors de la
fuite potentielle de CO2 dissous ou gazeux (e´chappement de bulles de CO2) dans
les niveaux plus superficiels. Dans cet objectif, des expe´riences de percolation au
travers d’argilites fracture´es ont e´te´ re´alise´es.
Le dispositif expe´rimental (Diafrac, utilise´ par Noiriel et al. (2004)) permet de
re´aliser des expe´riences a` tempe´rature ambiante (25 oC) et a` une pression totale
de 0.12 MPa. Il a e´te´ utilise´ pour simuler l’alternance du passage d’une eau de
re´servoir charge´e a` 0.12 MPa de CO2, et d’une bulle de CO2 (gaz humide) au tra-
vers d’une fracture synthe´tique dans des argilites. Au pre´alable, les e´chantillons,
provenant du site de Tournemire, sont sature´s par une eau a` l’e´quilibre avec l’ar-
gilite. La composition mine´ralogique des e´chantillons est : 45% d’argiles, 27% de
carbonates, 25% de quartz et 3% de pyrite. La microscopie e´lectronique a` ba-
layage a e´te´ utilise´e pour caracte´riser la chimie et la microstructure des fractures
avant et apre`s expe´rience.
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Ces expe´riences ont permis de de´montrer que l’ouverture hydraulique des fractures
dans les argilites n’est pas affecte´e par la percolation de l’eau de re´servoir enrichie
en CO2 (pH = 5.1). Seuls les carbonates et le quartz sont dissous de manie`re
homoge`ne au niveau de la fracture. Aucun phe´nome`ne de gonflement des argiles,
accessibles en surface, n’est observe´. La forte teneur en sels du fluide percolant
pre´vient des phe´nome`nes d’osmose dans ces e´chantillons sature´s par une eau a`
l’e´quilibre. La dominance de la kaolinite et la faible proportion de smectite limite
e´galement le gonflement propre des argiles.
Nous n’observons donc pas d’autocolmatage de la fissure dans le cas d’une fuite
de ce type. Ne´anmoins, une alte´ration me´canique de la fracture a e´te´ observe´e
suite a` la circulation du CO2 gaz. Le processus qui engendre ce phe´nome`ne est
re´sume´ de la manie`re suivante :
1. dissolution de la calcite et des silicates,
2. alte´ration chimique par le CO2 gaz des liaisons interfoliaires,
3. de´cohe´sion des particules d’argile,
4. transport de ces particules par le fluide aqueux,
5. dissolution de la calcite et des silicates . . .
Cette succession de phe´nome`nes te´moigne donc d’une ouverture progressive de la
fracture qui semble de´pendre du temps de percolation de l’eau de re´servoir entre
chaque circulation de CO2 gaz.
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[1] Claystone caprocks are often the ultimate seal for CO2
underground storage when residual CO2 gas reaches the
reservoir top due to buoyancy. Permeability changes of a
fractured claystone due to seepage of CO2-enriched brine
and water vapor-saturated CO2 gas are investigated. Results
show that brine flow induces a large porosity increase (up to
50%) in the vicinity of the fracture due to dissolution of
calcite and quartz, while permeability remains unchanged.
Conversely, cyclic flows of CO2-brine and CO2-gas
increase the fracture aperture abruptly after each gas flow
period, producing a progressive decrease of the caprock seal
capacity. Aperture increase is controlled by decohesion of
the clay framework within a micrometer-scale-thick layer
induced by CO2-gas acidification. Results show that
hydraulic aperture increases linearly with duration of the
preceding CO2-brine flow period, emphasizing the kinetic
control of the quartz grains dissolution during the brine flow
periods. Citation: Andreani, M., P. Gouze, L. Luquot, and
P. Jouanna (2008), Changes in seal capacity of fractured claystone
caprocks induced by dissolved and gaseous CO2 seepage, Geophys.
Res. Lett., 35, L14404, doi:10.1029/2008GL034467.
1. Introduction
[2] Geological CO2 sequestration in sedimentary reser-
voirs is a main option for reducing atmospheric overload.
After injection as a supercritical fluid, massive sequestration
of CO2 in solution requires extensive renewal of the water in
contact with the supercritical CO2 which will usually remain
in the reservoir during thousands of years after injection.
Supercritical CO2 will migrate upward by density-driven
motion towards regions with lower temperature and pressure,
and eventually transform to gas [Pruess and Garcia, 2002].
The critical issue is the sealing integrity of the reservoir
caprock. Caprocks are often claystone layers with a low-
permeability matrix, where CO2 seepage may occur accord-
ing to three main physical mechanisms: diffusion, capillary
breakthrough and pressure-driven flow through localized
hydraulic discontinuities. Diffusion and capillary-driven
flow are slow processes compared to pressure-driven flow
in fractures [Hildenbrand and Krooss, 2003]. Pressure
recovery during CO2 injection and tectonic events may
reactivate pre-existing weaknesses inherited from reservoir
production periods and create new fractures in the caprock.
Then, the differential pressure between the reservoir and the
caprock-overlaying aquifers will promote upward flows of
either CO2-enriched water, sub- or super-critical CO2, or a
diphasic mixture of water and CO2, depending on the
hydrodynamics of the reservoir and on the gas-to-water ratio.
Then, rock alteration is expected due to the thermodynamic
non-equilibrium between reservoir fluids and caprock
minerals, mainly clay, carbonate and silica.
[3] So far, claystone reactivity was studied experimentally
in alkaline conditions in view of radioactive waste disposal,
while investigation of claystone alteration by CO2-rich
fluids was mainly limited to numerical modeling [e.g.,
Gherardi et al., 2007]. However, numerical models are very
sensitive to uncertainties of reaction-controlling parameters
in clay-rich rocks. In particular, kinetic rate constants,
reactive surface-areas and permeability of fracture networks
are poorly known. Moreover claystones generally do not
form continuous mineral clusters, where mass transfers are
difficult to simulate. Finally, clay swelling or shrinkage due
to ion exchange may induce mechanical alteration that, in
turn, modifies the caprock properties.
[4] In this letter, the issue of whether such phenomena
increase or decrease impact of pre-existing hydraulic
discontinuities on caprock sealing properties is addressed.
For that purpose, flow cycles of CO2-enriched reservoir water
(brine) andwater vapor-saturatedCO2 gas through a fractured
claystone sample are reproduced at laboratory scale.
2. Experimental Method
2.1. Rock Material and Sample Preparation
[5] The indurated argillaceous material used in this study
comes from the Upper Toarcian formation of Tournemire
(France) whose composition is close to the Paris Basin
caprocks where French CO2 pilot injection is scheduled. A
cylinder of diameter D = 9 mm and length L = 15 mm was
sampled from a borehole core. The mineralogical composi-
tion of the material1, provided by Sibai et al. [1993] and
confirmed by X-ray diffraction and SEM investigations, is
in volume percent: 25% calcite, 2% siderite, 25% quartz,
45% clay minerals and 3% pyrite, with an overall density of
2.6. The clay fraction composition is: 24% kaolinite, 10%
micas (muscovite), 10% interstratified illite/smectite and
1% chlorite. The total Hg-accessible porosity is f = 7.1%
and the pore diameters are less than 20 nm. The specific
surface-area, Ss = 21.6  103 m2.kg1, was measured by
nitrogen gas absorption at 77 K. SEM imaging of rock
microstructure shows that quartz and calcite grains of some
10 mm are disseminated in the clayey matrix1. Carbonates
are also present locally as pervasive cements around clay
clusters. Semi-quantitative analyses using EDS-SEM show
that the clay fraction contains principally K and Fe, and, to a
lesser extent, Mg and Na (Table 1). The Ca content is very
low (1 wt %). A planar fracture is obtained by sawing the
1Auxiliary material data sets are available in the HTML. doi:10.1029/
2008GL034467.
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cylinder in two halves that are subsequently tied together by
their edges with fiberglass-loaded epoxy resin (Figure 1).
The inlet and outlet areas of the samples, except for the
fracture void, are covered by a glued plastic sheet to avoid
chemical reaction outside the fracture.
2.2. Experimental Protocol
[6] Tests are performed at 25C in a flow-through reactor1.
The sample is placed in a silicon jacket and positioned in a
confinement cell where pressure is maintained equal to the
inlet fluid pressure. Water flow rate is controlled by a
motorized dual-piston pump. The inlet fluid is enriched in
CO2 up to a partial pressure PCO2 = 0.12 MPa by CO2 gas
bubbling in a pressurized stirred vessel where pH is contin-
uously recorded. The outlet pressure is maintained slightly
higher than 0.12 MPa using a back-pressure controller to
prevent CO2 gassing in the circuit. Effluent pH is recorded
continuously upstream of the pressure controller. Cation
concentrations in the effluent are measured recurrently using
ICP-AES (with a cumulated uncertainty <10%.) after acidi-
fication with HNO3.
[7] Owing to the very low matrix permeability of the rock
(1021m2 [Boissonetal., 2001]), themeasuredpermeability
is that of the fracture. For laminar flow in a planar fracture, the
fracture hydraulic aperture,aH, is calculated from the recorded
pressure drop across the sample1, DP, using the cubic law
approximation aH = (12Q.m.L./w.DP)
1/3 with Q the flow rate
and m the fluid dynamic viscosity. By analogy with Darcy’s
law, the permeability is k = aH
2 /12.
2.2.1. Sample Saturation
[8] First, a claystone-equilibrated water is prepared by
mixing powdered claystone with distilled water for two
months. Repeated analysis of the fluid shows that thermo-
dynamic equilibrium is achieved after five weeks. Second,
this water (previously filtered at 0.2 mm) is injected in the
sample until saturation (i.e. PH20 = 0.12 MPa). Saturation is
determinedwhenaHdecreases toaconstantvalueafter 12days
(aH = 48.5 mm, k = 1.91010 m2). For details, see auxiliary
materials.1
2.2.2. Cyclic Percolation
[9] Typical carbonate-reservoir brine is made using dis-
tilled water and laboratory-grade salts (Table 1). This brine
is subsequently saturatedwithCO2 at a partial pressurePCO2 =
0.12 MPa and injected in the sample at a constant flow rate
Q = 6.94  109 m3.s1 (0.6 L.day1). This value is
determined in order to measure DP accurately, while
corresponding to very smooth laminar flow (Reynolds
number 1.5) for avoiding mechanical alteration processes.
Water-saturated CO2 gas injection is performed at the
same flow rate. Hereafter, CO2-enriched brine and water-
saturated CO2 are called CO2-brine and CO2-gas, respec-
tively. Each cycle includes a period of CO2-brine flow
followed by a period of CO2-gas flow. Two experiments
using similar samples are performed to check reproducibility.
Experiments 1 and 2, including four and two CO2-brine/CO2-
gas cycles respectively, display similar results summarized in
Figure 2.
3. Results
[10] Results are reported in terms of hydraulic aperture
and outlet fluid composition changes, for the 4-cycles
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experiment 1 that lasted 33 days (Figure 3). Notations Fi
and Gi designate CO2-brine and CO2-gas flow periods of
cycle number i.
[11] After eachperiodofgas flow,aH increasesbyavariable
amount ranging from 5.8 mm (afterG1) to 1 mm (after G2 and
G3), while aH remains constant during CO2-brine flow
period (F1 to F5). The cumulated increase in fracture aperture
is 11.6 mm, which corresponds to an increase of 24%. Final
permeability is 3  1010 m2. For the two experiments, the
increase of aH at the beginning of each CO2-brine flow period
scales linearly with the duration of the preceding CO2-brine
flow periodDt(Fi1) (circles in Figure 2), but is independent of
the duration of the preceding CO2-gas-flow period Dt
(Gi1)
(triangles in Figure 2).
[12] After the first CO2-brine injection (F1, t = 280 hours),
K concentration increases progressively up to the reservoir K
composition and then remains relatively stable until the end
of the experiment, except for short peaks at the beginning of
each CO2-brine flow period (Figure 3). By contrast, Ca
concentration of the outlet fluid rises above the Ca inlet fluid
composition and finally tends asymptotically to the inlet
fluid composition, indicating that Ca is continuously re-
leased from the sample. Chemical data (Table 1) indicate that
Ca is mainly localized in calcite grains (average size 10 mm).
Consequently, the release of Ca corresponds to calcite
dissolution, which is in agreement with the change of the
outlet fluid pH. Calcite dissolution is also corroborated by
comparing the surface microstructures and Ca concentration
map of the fracture surface before and after the whole
experiment (Figures 1a and 1b, Table 1). The total volume
of calcite dissolved during the experiment is 0.038 cm3
according to the outlet fluid, whereas the fractured sample
initially contained 0.246 cm3 of calcite according to the
mean mineralogical composition of the claystone. Conse-
quently, 15.5% of the initial calcite is dissolved during the
experiment with half of this fraction during period F1.
Figure 1. EDS-SEM images (a) of the initial fracture surface and (b) at the end of experiment 1. (c) Schematic
representation of the mechanisms proposed for explaining fracture evolution during cyclic CO2-brine and CO2-gas flows.
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Assuming a homogeneous distribution of calcite grains in
the sample, calcite dissolution affects a 0.672 mm-thick zone
on each side of the fracture where porosity f increases from
0.07 to 0.32.
[13] Outlet Si concentration measured during the three
first cycles indicates that Si is also steadily released during
the CO2-brine flow periods. Correlation between Si, K,
and Ca peaks is observed when shifting from CO2-gas to
CO2-brine flow. This indicates release of dissolved clay
and/or clay particles, effluents being not filtered. The
remaining release of Si, uncorrelated with K concentration
during the CO2-brine flow periods, is attributed to
the dissolution of quartz grains (average size 15 mm).
Integration of Si outlet concentration shows that approxi-
mately 4.4  104 cm3 of quartz are dissolved,
corresponding to the partial dissolution (8 mm-thick layer)
of the quartz grains at the fracture walls.
[14] The different dissolution of calcite and quartz, despite
their similar proportion in the rock, is controlled by different
kinetic constants [Brady and Walther, 1990; Alkattan et al.,
1998] and possible differences in reactive surface-areas of the
two minerals.
4. Discussion
4.1. Matrix Porosity Changes
[15] Because quartz grains in contact with the fracture
void are only partially dissolved, the reactive surfaces
remain accessible to the CO2-brine flow in the fracture.
Conversely, the penetration of the calcite dissolution front in
the claystone is larger than the calcite grain size. The mean
position of the calcite dissolution front allows investigating
whether calcite dissolution is controlled by dissolution
kinetics or by the diffusion of the reactants in the clay matrix.
Assuming diffusion in a semi-infinite medium, front pene-
tration is r = 2
ﬃﬃﬃﬃﬃﬃ
det
p
, where t is the elapsed time and de =
fndm the effective diffusion coefficient with dm the molec-
ular diffusion coefficient and n the correction factor (n > 1)
accounting for tortuosity and constrictivity of the diffusion
paths in the matrix. Bromine diffusion experiments in the
Tournemire claystone show that the effective diffusion
coefficient [de]Br  5.0  1012 m2.s1 [Savoye et al.,
2006] yields a value of n = 2 ± 0.2, with the molecular
diffusion of Br in water [dm]Br = 20.8  1010 m2.s1.
Consequently, with [dm]Ca = 6  1010 m2.s1, the position
of the calcite dissolution front, perpendicular to the fracture,
should be 2.9 ± 0.5 mm assuming diffusion only during the
4 CO2-brine flow periods. This penetration is larger than
the penetration distance evaluated by considering only the
volume balance (i.e. r  0.672 mm), which indicate that
calcite dissolution gradient is controlled by kinetics. While
porosity increases in this altered zone due to progressive
calcite dissolution, permeability of this altered zone does
not change significantly as proved by the constant total
sample permeability measured during CO2-brine flow period.
Accordingly, the increase of the hydraulic aperture between
two cycles denotes an increase in the aperture gap only. It
follows that the clay framework in the altered zone stays
cohesive with nominally no swelling during CO2-brine flow
periods, despite the increase of porosity. In our case,
swelling is mainly controlled by (i) the ionic strength of
the flowing solution (IS) compared to the ionic strength of
the resident claystone pore fluid (IP), assimilated here to the
claystone-equilibrated fluid, (ii) the concentration in Ca and
Mg that are expected to promote swelling of illite and
smectite by cationic exchange. Here, osmotic swelling is
low because IS > IP, and illite and smectite represent less
than 10% of the rock volume.
4.2. Fracture Permeability Changes
[16] Fracture permeability remains unchanged during
each CO2-brine flow period. Conversely, permeability
increases abruptly as soon as CO2-brine replaces CO2-gas.
This permeability increase is associated with a sharp release
of K, Si and Ca. Permeability increase is attributed to a
fracture widening due to expelling a thin layer of clay
particles as soon as CO2-brine flow replaces CO2-gas flow.
This expelling cannot be attributed to mechanical stresses
induced by the gas motion because the viscosity of the gas
is hundred times lower than the viscosity of the brine.
[17] The fracture aperture variation DaH
(FiFi1) =
aH
(Fi)aH(Fi1) occurs at the beginning of a CO2-brine flow
period Fi, and scales linearly with the durationDt
(Fi1) of the
preceding CO2-brine flow period Fi1, independently of
the duration of the CO2-gas flowing period Dt
(Gi1). The
explanation is as follows: the volume of clay particles
detached from fracture walls at the beginning of a given
CO2-brine flow period Fi, and consequently the associated
change in the hydraulic aperture DaH
(FiFi1), are controlled
bythethicknessof thealtered layeraffectedbyclaydecohesion
during the previous CO2-gas flow period (Gi1). This
thickness corresponds to the high porosity zone (f > 40–
50%) where both calcite and quartz were dissolved during
the preceding CO2-brine flow period Fi1. Because quartz
dissolution kinetics is slower than calcite dissolution kinet-
Figure 2. Hydraulic aperture increase DaH
(FiFi1)
between two successive CO2-brine flow periods Fi1 and Fi
versusDt(Fi1), the previous CO2-brine duration (lower x-axis)
and versus Dt(Gi1) the previous CO2-gas duration
(upper x-axis). Data are reported for experiments 1 (solid
symbol) and 2 (open symbol).
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ics, the aperture increase is controlled by the quartz disso-
lution kinetics. Consequently, the linear relationship be-
tween the aperture increase and the duration of the
preceding CO2-brine flow period derives from the kineti-
cally controlled quartz dissolution rate that scales as t1.
[18] Processes must be analyzed at nanometer scale in
order to explain decohesion phenomenon. Strong adhesion
stresses between clay particles are induced by a higher
concentration of binding-cations at contacts points, whereas
repulsive stresses prevail in interstices [Jouanna et al.,
2008]. Overall clay framework cohesion is maintained as
long as attractive forces dominate. When CO2 gas flows
through the fracture, strong chemical gradients occur in the
high porosity layer because of the infinite stock of CO2
provided by the gas in the fracture gap, modifying the pore
fluid speciation in the vicinity of clay particles contact
points. Such decohesion process was experimentally
observed by AFM tests for gypsum particles [Plassard
et al., 2005]. These authors show that attractive forces
between particles were strongly dependent on the local
value of the pH, with possible inversion from attractive to
repulsive fields for small pH variations. At this point, we do
not have the means to quantify this process in the case of the
clay particles, but the experimental results presented here
emphasize clearly the role of the CO2-gas for modifying the
cohesion properties of the clay particles. Figure 1c summa-
rizes the proposed mechanisms controlling the fracture
aperture increase.
5. Conclusions
[19] 1. Seepage of CO2-brine and CO2-gas can occur
when diphasic mixture is trapped under a fractured caprock.
This scenario is reproduced at laboratory scale. Results
show that, for the studied claystone, the sole seepage of
CO2-brine through a fracture would not alter its permeabil-
ity, while cycling flow of CO2-gas and CO2-brine increases
fracture aperture and consequently the sample permeability.
[20] 2. Aperture increase is controlled by a twofold
mechanism. First, calcite and, to a lesser extent, quartz
Figure 3. Summary of the parameters measured during the reactive percolation experiment in fractured claystone sample,
starting after the saturation period (t = 280 hours). CO2-brine injections are noted F1–5 and CO2-gas injections are noted
G1–4. Horizontal dashed lines denote the brine concentration at the inlet (Table 1).
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grains contained in claystone are dissolved by the CO2-brine
flow, thus creating an altered layer on fracture surface
with a porosity of about 50%. Permeability of this altered
zone is not significantly changed because clay particles
(volume fraction >0.4) form a continuous framework.
Second, CO2-gas flow decreases the cohesion of clay
particles that are subsequently transported by the next
CO2-brine flow. This decohesion is attributed to chemical-
induced decrease of the attraction forces that links the clay
particles.
[21] 3. Fracture widening after CO2-gas flow is propor-
tional to the amount of quartz dissolved that is in turn
proportional to the previous aqueous fluid flow duration.
Thus permeability may continue to rise discontinuously by
such a process, unless antagonist processes (e.g. mechanical
strain) reduce the fracture aperture.
[22] 4. Different values of PCO2 and temperature (T 
100C) should not affect the fracture widening process itself
but would affect its rate by changing pH and dissolution
rates. Conversely, different percentage of clay and carbo-
nates, as well as different nature, shape and initial arrange-
ment of clay particles are certainly critical parameters in
view of extrapolation of the fracture widening mechanism
to different claystones. For instance, Noiriel et al. [2007]
show that when clay fraction is insufficient to form a
continuous framework (volume fraction <0.2), fracture
aperture may increase during CO2-brine flow, while clay
particle transported in the water may accumulate and
eventually decrease the permeability.
[23] Acknowledgments. The authors wish to thank Se´bastien Savoye
and IRSN for providing the claystone sample as well as John P. Kaszuba
and two anonymous reviewers for their useful comments to improve the
manuscript.
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Quatrie`me partie
Autres re´servoirs : E´tude des
roches silicate´es

163
Les roches silicate´es occupent une place importante a` la surface du globe et en
particulier dans les re´servoirs pe´troliers ou gaziers (voir par exemple Bachu et al.
(1994)). Il est donc important de comprendre les me´canismes re´actionnels pouvant
avoir lieu dans ces re´servoirs lors de l’injection massive de CO2. Des e´tudes sur les
interactions fluide-roche entre des mine´raux silicate´s et une saumure charge´e en CO2
ont e´te´ conduites en re´acteur ferme´ par Kaszuba et al. (2003), Kaszuba et al. (2005),
Rosenbauer et al. (2005) et par exemple Druckenmiller and Maroto-Valer (2005).
Leurs expe´riences ont permis de mettre en e´vidence certains processus et notamment
dans certains cas la pre´cipitation de carbonate permettant un pie´geage mine´ral du
CO2.
Cependant, des e´tudes dans les conditions de stockage et en e´coulement n’ont a`
notre connaissance pas e´te´ re´alise´es. Il est pourtant important de connaitre l’e´vo-
lution des proprie´te´s hydrodynamiques lors de re´actions rapides de dissolution et
pre´cipitation, et d’e´valuer la viabilite´ du syste`me pour une injection a` long terme.
Dans cet objectif, deux e´tudes distinctes ont e´te´ re´alise´es afin de mieux appre´-
hender ces phe´nome`nes. Dans le chapitre 11, une expe´rience de percolation (dans les
conditions de stockage in situ) a` travers un e´chantillon de gre`s de Pretty Hill (Aus-
tralie) est pre´sente´e. Les gre`s de Pretty Hill sont des roches tre`s complexes d’un point
de vue chimique et mine´ralogique, compose´s d’e´le´ments de´tritiques d’origines diverses
(granitique, me´tamorphique, hydrothermale). Les expe´riences de percolations a` tra-
vers ces e´chantillons ont permis de mettre en avant des modifications importantes et
rapides des proprie´te´s d’e´coulement. En particulier, la pre´cipitation d’une phase ar-
gileuse issue de la dissolution des feldspaths, chlorite et ze´olite qui diminue fortement
la perme´abilite´ des e´chantillons.
Le chapitre 12 pre´sente des expe´riences de percolations a` travers des fritte´s de
dunite de San Carlos. Des re´actions de dissolution de l’olivine et du diopside, pre´sents
dans l’e´chantillon, ont e´te´ caracte´rise´es ainsi que la pre´cipitation de carbonates de
magne´sium et de fer. Ces deux e´tudes permettent de mieux comprendre les re´actions
couple´es de dissolution et pre´cipitation dans des re´servoirs silicate´s.
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Chapitre 11
E´tude des gre`s a` ze´olites de Pretty
Hill - Australie
11.1 Stockage ge´ologique du CO2 dans les re´ser-
voirs gre´seux
Dans le cadre du stockage ge´ologique du CO2 dans les re´servoirs pe´troliers ou
gaziers ou encore dans les aquife`res salins, il est important de conside´rer les milieux
silicate´s. Au chapitre 3, les re´actions fluide-roche induites par la dissolution du CO2
dans la saumure locale ont e´te´ de´taille´es en particulier pour les mine´raux carbonate´s.
Or, les re´servoirs silicate´s repre´sentent une part importante des re´servoirs hoˆtes a`
la surface de la Terre (voir par exemple Bachu et al. (1994)). De plus les mine´raux
pre´sents dans ce type de formation peuvent eˆtre plus efficaces pour un stockage ge´o-
logique a` long terme. En effet, certains silicates sont compose´s de cations divalents
permettant un pie´geage mine´ral du CO2. En particulier, les cations divalents Mg
2+
et Fe2+ sont couramment rencontre´s dans les silicates ferro-magne´sien (olivine), les
phyllosilicates comme les micas (la glauconite, la phlogopite, l’annite) ou encore les
chlorites (le clinochlore ou la chamosite par exemple). En contre-partie, le cation di-
valent Ca2+ est plus fre´quemment pre´sent dans les plagioclases (albite-anorthite) ou
les ze´olites (la laumontite par exemple).
Les cine´tiques de re´actions de ces diffe´rents silicates controˆlent la libe´ration des ca-
tions divalents. Les cine´tiques sont tre`s variables selon les mine´raux ; celles-ci peuvent
eˆtre extreˆmement rapides comme pour l’anorthite (par exemple 2× 10−10 mol.m−2.s−1
pour la labradorite d’apre`s Carroll and Knauss (2005)) ou beaucoup plus lentes, no-
tamment pour les phyllosilicates (1-4 × 10−13 mol.m−2.s−1, voir par exemple Nagy
(1995)).
En paralle`le de la formation de mine´raux carbonate´s (calcite, dolomite, side´rite,
. . . ), la dissolution de certains silicates engendre la pre´cipitation de phase argileuse
comme de´montre´ par Kaszuba et al. (2003). Leurs expe´riences re´alise´es dans des
cellules hydrothermales a` 200 oC et 200 bar de CO2 dans un syste`me aquife`re-saumure
ont montre´ la pre´cipitation de magne´site et de smectite a` la surface des plagioclases
et des quartz initialement pre´sents.
Afin de mieux comprendre les diffe´rentes re´actions entre les mine´raux silicate´s et
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une saumure charge´e en CO2, il est inte´ressant d’observer les re´servoirs naturels de
CO2 comme analogues au stockage ge´ologique. Ces formations peuvent eˆtre consi-
de´re´es comme des laboratoires naturels a` grande e´chelle et permettent d’e´tudier les
inte´ractions roche-eau-CO2 a` long terme. De tels re´servoirs sont tre`s souvent compose´s
de mine´raux silicate´s. On peut citer en exemple le re´servoir de CO2 de Springerville-
St. Johns aux E´tats-Unis ; les gisements de gaz de Ladbroke Grove et Katnook en
Australie et de nombreux autres en Europe et notamment dans le Sud-Est de la
France (voir Stevens et al. (2001) et Pearce et al. (2004)). Dans notre e´tude, nous
nous sommes inte´resse´s au gisement de Ladbroke Grove et en particulier a` celui de
Katnook en Australie. Ces re´servoirs pre´sentent des mine´raux inte´ressants pour le
stockage a` long terme du CO2. D’autre part ces gisements sont particulie`rement at-
trayants puisque Katnook ne contient actuellement que tre`s peu de CO2 tandis que
Ladbroke Grove en posse`de une tre`s grande re´serve. De ce fait, ce dernier semble eˆtre
un parfait analogue au re´servoir Katnook apre`s plusieurs anne´es de stockage de CO2.
D’autre part, il est a` noter qu’une ope´ration de stockage du CO2 a commence´ en
avril dernier dans le bassin d’Otway ou` sont situe´s les gisements de Ladbroke Grove
et Katnook. Le projet Otway consiste a` compresser et a` transporter 100 000 tonnes
de dioxyde de carbone dans un re´servoir ge´ologique de gaz naturel e´puise´ enfoui a` 2
km de profondeur, a` Warrnambool, au sud-ouest de l’E´tat du Victoria. Le projet de
ge´ose´questration a e´te´ conc¸u, de´veloppe´ et mis en place par le Cooperative Research
Centre for Greenhouse Gas Technologies (CO2CRC) avec l’aide de chercheurs de
Nouvelle-Ze´lande, des E´tats-Unis et du Canada. Les expe´riences pre´sente´es dans les
sections suivantes et re´alise´es sur des e´chantillons venant du meˆme bassin (Katnook)
permettent de pre´dire le devenir du stockage du CO2 du projet Otway.
11.2 Ge´ologie de la formation de Pretty Hill
Le Bassin Otway est une large e´tendue qui s’est de´veloppe´e le long de la marge
Sud de l’Australie orientale lors de la se´paration de l’Australie et de l’Antarctique
(Perincek and Cockshell (1995)). Les se´diments fluviaux qui composent ce bassin
datent du Cre´tace´ supe´rieur et du Jurassique (Parker (1992)). Il s’agit d’une formation
gre´seuse recouverte par des schistes argileux de la formation Belfast (voir par exemple
Kopsen and Scholefield (1990)).
Les gisements de gaz de Ladbroke Grove et Katnook sont localise´s dans le bassin
occidental de Otway en Australie (cf. figure 11.1). Une activite´ volcanique re´cente
(< 1 Ma) a conduit a` la migration de CO2 dans la formation de Pretty Hill ou` sont
situe´s les gisements pre´-cite´s (voir par exemple Chivas et al. (1987) et Giggenbach
et al. (1991)). Les quantite´s de CO2 dans le champs de Ladbroke Grove sont comprises
entre 26 et 57 % molaire tandis que le re´servoir Katnook, situe´ a` la meˆme profondeur
et a` moins d’un kilome`tre de distance, est compose´ de me´thane pur. Cette diffe´rence
est classiquement attribue´ a` la pre´sence de la faille Ladbroke Grove situe´e entre les
deux re´servoirs.
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Fig. 11.1 – Bassin occidental de Otway (A) montre la localisation des re´servoirs
Ladbroke Grove et Katnook ainsi que le centre volcanique a` proximite´. Les deux
champs sont se´pare´s par une faille importante (B) et la distribution des gaz peut eˆtre
observe´e sur la partie (C), d’apre`s Watson et al. (2004b).
11.3 Composition mine´ralogique
Les re´servoirs de Katnook sont de´finis comme e´tant des gre`s polyge´niques tre`s
peu e´volue´s (aciculaires). Des mine´raux d’origines granitiques, me´tamorphiques et
volcaniques composent ces roches. Il y a des traces de circulations hydrothermales
observables via la pre´sence de laumontite. Plus pre´cise´ment, les gre`s de Katnook sont
compose´s principalement de grains de feldspath (parfois un peu alte´re´s), de quartz
et de fragments de roche volcanique (trachyte) (cf. figure 11.2). Les fragments de
roche volcanique ont la meˆme composition chimique que les feldspaths (microcline
et albite). Une chlorite riche en fer (type chamosite) est pre´cipite´e a` la surface des
grains (notamment autour des de´bris de roche volcanique). Le ciment de ces roches
est ge´ne´ralement compose´ de calcite et/ou de laumontite (ze´olite). D’autres mine´raux
annexes (en tre`s faible proportion < 2-3%) peuvent eˆtre observe´s selon les profondeurs
comme notamment des grenats, de la muscovite ou encore des sphe`nes.
Les champs de Ladbroke Grove (initialement avec la meˆme composition de Kat-
nook, Watson et al. (2004b)) pre´sentent des traces d’interactions avec le CO2 pre´sent.
De nouveaux mine´raux apparaissent au de´triment de certains pre´sents initialement.
Ainsi, la pre´sence de kaolinite est observe´e en remplacement des feldspaths et de la
chamosite. La formation de carbonates ferreux (side´rite, anke´rite, . . . ) a participe´ au
remplacement de la chamosite. Le ciment (calcite et/ou laumontite) initialement pre´-
sent est dissous et remplace´ par de la dolomite (plus ou moins ferreuse). L’ensemble
des alte´rations successives est pre´sente´ sur la figure 11.3.
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Fig. 11.2 – Composition mine´ralogique moyenne de la formation de Pretty Hill (Wat-
son et al. (2004a)).
Fig. 11.3 – E´volution diage´ne´tique au cours du temps du re´servoir de Ladbroke Grove
en utilisant la composition mine´ralogique du champ de Katnook pour les e´pisodes
pre´-diage´ne´tiques (Watson et al. (2003)).
La porosite´ moyenne du re´servoir de Katnook est comprise entre 8 et 15% selon
les profondeurs, d’apre`s Watson et al. (2003). Celle du champs de Ladbroke Grove
est quant a` elle comprise entre 6 et 19%. Il n’y a donc pas de diffe´rence importante
malgre´ les fortes variations ge´ochimiques. Les perme´abilite´s respectives de Ladbroke
Grove et Katnook sont de 44.7 et 42.1 mD , d’apre`s Watson et al. (2003) et de 52
et 28 mD, d’apre`s Watson et al. (2004b). La perme´abilite´ dans Ladbroke Grove est
donc a priori toujours supe´rieure a` celle mesure´e dans le champs de Katnook.
E´tude des gre`s a` ze´olites de Pretty Hill - Australie 169
11.4 Me´thodologie expe´rimentale
11.4.1 Conditions d’expe´riences
Le dispositif expe´rimental MicroLab, pre´sente´ au chapitre 5, a permis de re´aliser
deux expe´riences, reproductibles, de percolation re´active d’une saumure charge´e en
CO2 a` travers des e´chantillons du champs de Katnook. Les expe´riences ont e´te´ effec-
tue´es a` travers des e´chantillons du re´servoir de Katnook #3 pre´leve´s a` la profondeur
de 2924.25 m.
Les expe´riences ont e´te´ exe´cute´es dans les conditions de tempe´rature et pression
du re´servoir Katnook, a` savoir T = 95 oC et P = 100 bar (cf. Kirste et al. (2004))
et avec une pression partielle en CO2 : PCO2 = 60 bar. L’eau injecte´e est une eau
“typique” de re´servoir se´dimentaire compose´e des mine´raux pre´-cite´s au paragraphe
11.3 et comparable a` la composition de la saumure utilise´e par Kirste et al. (2004)
pour leur expe´rience en re´servoir ferme´. La composition de l’eau injecte´e est pre´sente´e
sur le tableau 11.1. La composition chimique de l’eﬄuent est quantifie´e re´gulie`rement
par ICP-AES.
Ca Mg K Na Fe Al S Si CO2 pH
mg/l mg/l mg/l mg/l mg/l mg/l mg/l mg/l mol/l
47.65 17.73 37.13 21500 2.31 0.21 34.71 7.33 0.402 3.95
Tab. 11.1 – Composition de la saumure injecte´e au cours des expe´riences de perco-
lation.
Un de´bit d’injection constant Q = 0.3 cm3.h−1 a e´te´ utilise´ lors de ces expe´riences.
La premie`re expe´rience, nomme´e KAT1 a e´te´ effectue´e pendant 118 heures tandis que
la seconde, nomme´e KAT2 a dure´ 157 heures.
La perme´abilite´ des e´chantillons percole´s est mesure´e en continu via un capteur
diffe´rentiel de pression comme indique´ a` la section 2.2.3. La perme´abilite´ initiale des
e´chantillons KAT1 et KAT2 est respectivement 1.37 mDa et 1.48 mDa. La poro-
site´ initiale a e´te´ mesure´e sur des e´chantillons analogues et est de 11.2% et 10.9%
respectivement.
11.4.2 Composition mine´rale des e´chantillons
L’analyse mine´ralogique des e´chantillons, avant et apre`s expe´riences, est obtenue
par DRX (diffraction des rayons X) et MEB (microscope e´lectronique a` balayage).
La mine´ralogie initiale est pre´sente´e sur la figure 11.4 et la complexite´ de la roche est
illustre´e sur la figure 11.5.
La fluorescence X et des analyses a` la micro-sonde e´lectronique ont permis d’e´tablir
la composition des diffe´rentes phases mine´rales. Les re´sultats sont pre´sente´s sur la
figure 11.6.
La formule structurale recalcule´e pour chacune des phases et utilise´e dans le calcul
du bilan de masse est :
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Fig. 11.4 – Composition mine´ralogique des e´chantillons e´tudie´s issus du re´servoir de
Katnook#3 (Donne´es DRX et fluorescence X)
Fig. 11.5 – Image re´alise´e a` la micro-sonde e´lectronique (mode e´lectrons re´trodiffuse´s)
repre´sentative de la mine´ralogie de l’e´chantillon e´tudie´ avant l’expe´rience KAT2.
– (Na0.01Ca0.03Mn0.03K0.06Mg1.18Fe2.13Al1.56)Al(Si2.56Al1.07)O10(OH)8 pour la cha-
mosite,
– Ca0.96Al2Si4.01O12.4H2O pour la laumontite,
– (K0.97Na0.07)Al1.01Si2.98O8 pour le microcline,
– Na0.94Ca0.02Al1.04Si2.97O8 pour l’albite.
E´tude des gre`s a` ze´olites de Pretty Hill - Australie 171
Fig. 11.6 – Formule structurale, recalcule´e a` partir des donne´es sondes, des princi-
paux mine´raux composant les e´chantillons de Katnook#3 (a` l’exception du Quartz
de formule SiO2)
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Les deux expe´riences e´tant similaires, les re´sultats de l’expe´rience la plus longue
seront pre´sente´s et discute´s dans cette section (a` savoir l’expe´rience KAT2).
11.5.1 Bilan chimique
La figure 11.7 pre´sente les concentrations en cations mesure´es dans l’eﬄuent au
cours de l’expe´rience KAT2.
Fig. 11.7 – Variation des concentrations en cations dans l’eﬄuent au cours du temps.
∆C repre´sente la concentration mesure´e au t moins la concentration C0 pre´sente dans
l’eau injecte´e, cf. tableau 11.1.
Aucun e´chantillonnage n’ayant e´te´ effectue´ entre t = 0 et t = 12 h, l’e´volution des
concentrations entre ces deux points est inconnu. Il est possible que les concentrations
en cations a` t = 3 s (environ le temps de passage du fluide dans l’e´chantillon) soient
supe´rieures a` celles mesure´es a` t = 12 h. Cette hypothe`se est formule´e a` partir de
l’allure de´croissante des courbes au cours de l’expe´rience. Ne´anmoins ne pouvant
affirmer la valeur des concentrations en cations a` t = 3 s, et ne voulant pas surestimer
les donne´es, les calculs re´alise´s a` partir des concentrations (et en particulier le bilan
de masse et les variations de porosite´) sont effectue´s selon le trace´ en pointille´s sur la
figure 11.7. Les parame`tres calcule´s peuvent donc eˆtre le´ge`rement sous-estime´s.
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On observe sur la figure 11.7 que les variations de concentrations ∆C sont posi-
tives tout au long de l’expe´rience. Le syste`me libe`re au cours de l’expe´rience Si, Ca,
Mg, Al, K, et Fe. Ceci te´moigne que la laumontite, la chamosite, le microcline et
l’albite sont dissous en continu. Certains des e´le´ments (Ca, K, et Si dans une moindre
mesure) voient leurs concentrations de´croˆıtre au cours de l’expe´rience. La composi-
tion e´le´mentaire de la saumure en sortie de l’e´chantillon est fortement enrichie en Ca
malgre´ une faible pre´sence de laumontite dans le syste`me (seulement 7%, cf. figure
11.4). On rappelle que la laumontite est le seul mine´ral, compose´ de calcium, identifie´
dans notre roche.
A contrario, la concentration en Si dans l’eﬄuent est relativement faible par rap-
port aux autres e´le´ments et en particulier vis-a`-vis de la stoechiome´trie de dissolu-
tion des mine´raux. Ceci sugge`re la pre´cipitation d’une ou plusieurs phases siliceuses
dans l’e´chantillon. Des observations similaires avaient e´te´ effectue´es par Kirste et al.
(2004) lors d’une expe´rience, en re´servoir ferme´, de dissolution d’e´chantillon de Kat-
nook dans des conditions de tempe´rature, pression, composition d’eau similaire et
pour une pression partielle en CO2 de 100 bar. Ces auteurs observent la formation
d’argile a` la surface des grains de feldspaths et la pre´cipitation de quartz. En accord
avec l’expe´rience de Kirste et al. (2004), nous avons observe´ dans nos e´chantillons,
l’alte´ration en argile des grains de feldspaths, de chamosite et de laumontite (cf. figure
11.8).
Fig. 11.8 – Images re´alise´es au MEB, montrant la dissolution de grains de feldspaths
(sodique et potassique), de chamosite et de laumontite apre`s l’expe´rience KAT2.
D’autre part, a` partir de la concentration en Si dans l’eﬄuent il est possible de
calculer la quantite´ e´quivalente de SiO2(aq). Les re´sultats sont pre´sente´s sur la figure
11.9. La concentration en SiO2(aq) de´croˆıt au cours du temps de 74.25 a` 41.06 mg/l,
or a` cette tempe´rature d’expe´rience (95 oC), la saturation par rapport au quartz
est atteinte pour 48 mg/l. Le syste`me est alors sur-sature´ par rapport au quartz en
de´but d’expe´rience et une pre´cipitation est donc envisageable. Cette hypothe`se est
confirme´e par l’e´tude au MEB de nos e´chantillons apre`s expe´rience de percolation
comme observe´ sur la figure 11.10 ou` l’on a identifie´ clairement des micro-cristaux de
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silicate pre´cipite´s qui peuvent correspondre a` du quartz ou a` des phases me´tastables
comme de l’opale. La figure 11.10 montre e´galement la pre´cipitation d’une phase
argileuse (assimile´e a` de la kaolinite) a` partir de l’alte´ration de feldspath sodique
comme observe´ par Kirste et al. (2004).
Fig. 11.9 – Variation au cours du temps de la concentration en SiO2(aq) dans l’ef-
fluent compare´e a` la concentration de saturation du quartz dans la saumure dans les
conditions de l’expe´rience.
Fig. 11.10 – Images re´alise´es au MEB permettant l’observation de micro-cristaux
de quartz pre´cipite´s au sein d’une phase argileuse (kaolinite), elle-meˆme issue de la
dissolution des feldspaths environnants.
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Sur la figure 11.11, on observe la dissolution de cristaux de laumontite en fa-
veur d’une phase argileuse non de´termine´e actuellement (mais suppose´e eˆtre de la
kaolinite). L’ensemble de ces re´actions est re´sume´ par les e´quations 11.1, 11.2 et 11.3.
Fig. 11.11 – Images re´alise´es au MEB montrant la dissolution de laumontite couple´e
a` la pre´cipitation de kaolinite aussi bien en surface des grains que dans les interstices.
A` gauche, il s’agit d’images de contrastes chimiques (re´trodiffuse´) et a` droite d’images
topologiques (en e´lectrons secondaires). Chacune des images est un agrandissement
de celle situe´ au-dessus.
2NaAlSi3O8 + 3H2O + 2CO2 → Al2Si2O5(OH)4 +4SiO2 +2NaHCO3(aq)
Albite Kaolinite Quartz Bicarbonate de sodium
(11.1)
Ca[Al2Si8O12].4H2O + CO2 → CaCO3 +Al2Si2O5(OH)4 +2SiO2 +2H2O
Laumontite Calcite Kaolinite Quartz
(11.2)
176 11.5 Re´sultats et discussions
Fe3Mg2Al2Si3O10(OH)8 +5CaCO3 + 5CO2
Chamosite Calcite
→ 5CaFe3/5Mg2/5(CO3)2 +Al2Si2O5(OH)4 +SiO2 +2H2O
Anke´rite Kaolinite Quartz
(11.3)
Une analyse de nos e´chantillons apre`s expe´rience, par DRX et fluorescence X
confirme une dissolution importante de microclines, d’albites et de laumontites (cf.
tableau 11.2). D’autre part, une plus grande quantite´ de quartz semble pre´sente dans
l’e´chantillon. Les analyses re´ve`lent e´galement une part plus importante de chamosite.
Or sur la figure 11.7, on constate que le syste`me relargue beaucoup de magne´sium
et de fer qui ne peuvent provenir que de la chamosite. De plus les images re´alise´es
au MEB montrent clairement une dissolution de la chamosite au sein de l’e´chantillon
(cf. figure 11.8). En outre, il est a` noter que l’identification de la kaolinite vis-a`-vis
de la Fe-chlorite est particulie`rement difficile en DRX. Il semble donc raisonnable
d’en de´duire qu’une part importante de la chamosite mesure´e par DRX soit de la
kaolinite comme observe´ sur les images 11.10. Ces re´sultats sont en accord avec ceux
observe´s par Kirste et al. (2004) et surtout Watson et al. (2003) qui ont remarque´ que
la pre´sence de la kaolinite e´tait fortement couple´e a` la pre´cipitation des cristaux de
quartz (cf. figure 7d de Watson et al. (2003) et figure 11.10 dans ce pre´sent manuscrit).
Phase mine´rale E´tat initial E´tat final
Quartz 44 50
K-Feldspath 12 7
Na-Feldspath 29 25
Laumontite 7 5
Chamosite 7 11
Calcite 0 0
Tab. 11.2 – Composition modale des e´chantillons avant et apre`s expe´rience d’apre`s
des donne´es couple´es de DRX et fluorescence X.
Conforme´ment a` l’e´quation 11.3, Kirste et al. (2004) ont observe´ la pre´cipitation
de mine´raux carbonate´s et en particulier d’anke´rite. Lors de notre e´tude, la pre´cipita-
tion de tel mine´raux n’a pas clairement e´te´ identifie´e. Ne´anmoins, lors d’observations
au MEB environnemental sur section non carbone´e, des zones avec une forte concen-
tration en carbone ont e´te´ repe´re´es a` proximite´ de laumontite et chamosite dissoutes.
Des analyses plus fines et mieux adapte´es (micro-raman, infra-rouge et MET) sont
pre´vues prochainement afin de caracte´riser ces mine´raux.
Des mesures-tests du suivi de la concentration en CO2 dans le fluide ont e´te´
re´alise´es lors de l’expe´rience KAT2, selon la proce´dure de´crite a` la section 5.2.2. Les
re´sultats te´moignent que du CO2 est retenu dans le syste`me (cf. figure 11.12). Il est
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particulie`rement conserve´ en de´but d’expe´rience. Ces re´sultats sont cohe´rents avec
les donne´es chimiques pre´sente´es sur la figure 11.7.
En effet, les rapports Fe/Si et Mg/Si augmentent au cours de l’expe´rience, ce qui
indique que la quantite´ de fer et de magne´sium retenue diminue (les concentrations
en Fe et Mg restant a` peu pre`s constantes au cours de l’expe´rience). D’autre part, les
concentrations en fer et magne´sium dans l’eﬄuent ne respectent pas la stoechiome´trie
de la chamosite (seul mine´ral fournissant Fe et Mg). Il apparaˆıt alors que la re´tention
du fer dans l’e´chantillon est plus importante. Il est donc possible de conclure que
le fer et accessoirement le magne´sium pre´cipitent au sein de l’e´chantillon, peut-eˆtre
sous forme d’anke´rite comme indique´ dans l’e´quation 11.3, principalement en de´but
d’expe´rience pour t < 60 min, c.a`.d. lorsque le CO2 est le plus retenu (cf. figure
11.12).
D’autre part, il est important de constater sur la figure 11.7 que les concentrations
e´le´mentaires semblent atteindre un e´tat d’e´quilibre pour t > 60 min. Or le de´bit
d’injection Q reste constant le long de l’expe´rience et le fluide injecte´ est inchange´.
Deux raisons peuvent eˆtre avance´es pour expliquer ce phe´nome`ne de pseudo-stabilite´.
La premie`re est que la surface de re´action diminue au cours de l’expe´rience, ce qui a
provoque´ la de´croissance des concentrations. La seconde e´ventualite´ serait que l’acce`s
a` la surface des mine´raux est de plus en plus difficile a` cause de la pre´cipitation de
phase argileuse en surface de ceux-ci comme montre´ sur la figure 11.10 ou dans les
interstices comme indique´ sur la figure 11.11.
Fig. 11.12 – E´volution de la concentration en CO2(aq) dans l’eﬄuent au cours de
l’expe´rience.
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Connaissant la composition mine´ralogique de la roche et la composition chimique
re´elle des mine´raux initiaux et produits, il est possible de de´terminer le bilan de masse
induit par les re´actions induites par l’injection de la saumure acide. Pour cela, la loi
de conservation de la masse est utilise´e pour re´aliser le bilan chimique a` partir de
la composition e´le´mentaire de la saumure injecte´e et de l’eﬄuent. Le magne´sium,
au meˆme titre que le calcium, est conside´re´ comme e´tant l’e´le´ment le moins retenu
dans le syste`me. La variation de concentration en magne´sium, pre´sente´e sur la figure
11.7, est donc utilise´e pour calculer la quantite´ de chamosite dissoute, le magne´sium
e´tant l’e´le´ment discre´tisant de ce mine´ral. De meˆme la variation de concentration en
Ca est utilise´e pour de´terminer la masse de laumontite dissoute. Puis, la quantite´ de
microcline dissoute est calcule´e a` partir de la concentration en potassium. La quantite´
d’albite dissoute n’a pas pu eˆtre calcule´e par manque de donne´es sur la concentration
en Na dans le fluide.
La masse totale de mine´raux dissous (microcline + chamosite + laumontite) in-
te´gre´e sur l’ensemble de l’expe´rience est de 60.18 mg (32.96 mg de chamosite + 21.29
mg de laumontite + 5.93 mg de microcline), ce qui correspond a` un volume de roche
dissous Vd de 22.13 mm
3. On rappelle que la quantite´ d’albite dissoute n’est pas cal-
cule´e et que par conse´quent, la masse totale de mine´raux dissous est sous-estime´e.
La masse totale des produits de re´action (kaolinite + quartz + anke´rite) est calcule´e
en attribuant tout l’aluminium manquant a` la kaolinite, puis le silicium au quartz et
enfin le fer a` l’anke´rite. La masse totale de mine´raux pre´cipite´s est e´value´e a` 76.92 mg
(39.4 mg de kaolinite + 1.51 mg de quartz + 36.01 mg d’anke´rite) soit un volume pre´-
cipite´ Vp de 27.17 mm
3. La valeur de Vp peut varier de 21.82 a` 27.17 mm
3 en fonction
des hypothe`ses, c.a`.d. selon si l’on conside`re le fer retenu sous forme d’anke´rite, de
side´rite ou en substitution de l’aluminium dans la kaolinite. La variation du volume
total de roche est donc −0.31 mm3 ≤ ∆V = Vp − Vd ≤ 5.04 mm3. La variation de
volume ∆V permet de de´terminer la porosite´ finale φf a` partir de la porosite´ initiale
φ0 selon l’e´quation suivante :
φf = φ0 − ∆V
VT
(11.4)
avec VT le volume totale de l’e´chantillon (soit 1.14 cm
3).
La porosite´ finale, calcule´e pour ∆V = 5.04 mm3, est de 10.46% (soit une di-
minution de porosite´ de 0.44% lie´e a` la dissolution des mine´raux pre´-cite´s et une
augmentation de porosite´ de 2.38% suite a` la pre´cipitation de kaolinite, quartz et
anke´rite). La porosite´ finale, calcule´e pour ∆V = −0.31 mm3, est de 10.93%. La va-
riation de porosite´ de l’e´chantillon est donc quasiment nulle ou ne´gative en fonction
des mine´raux estime´s. Par la suite, nous allons conside´rer que le fer est retenu dans
le syste`me sous forme d’anke´rite uniquement (cette hypothe`se ne changeant pas la
forme des variations mais peut influencer la quantite´ totale). Cette conjoncture a e´te´
adopte´e en s’appuyant sur les observations de Kirste et al. (2004) et Watson et al.
(2004b). Les figures 11.13 et 11.14 permettent d’e´tudier en de´tail cette variation de
porosite´ et d’en discuter son origine au cours de l’expe´rience.
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Fig. 11.13 – Variation au cours du temps de la quantite´ totale de mineraux dissous
(chamosite+microcline+laumontite) et pre´cipite´s (kaolinite´+anke´rite+quartz).
On observe que la quantite´ de mine´raux dissous et pre´cipite´ diminue au cours
du temps mais que la quantite´ de mine´raux pre´cipite´s est toujours supe´rieure a` celle
de mine´raux dissous. De plus la quantite´ de mine´raux pre´cipite´s augmente vis a` vis
de la quantite´ de mine´raux dissous pendant l’expe´rience. Ceci induit que la porosite´
de´croit de plus en plus rapidement comme il est possible de l’observer sur la figure
11.14. De plus il est particulie`rement inte´ressant d’observer que le rapport : quantite´
de mine´raux pre´cipite´s/quantite´ de mine´raux dissous ; augmente de plus en plus pour
t > 60 h. Or il s’agit du temps a` partir duquel les concentrations dans l’eﬄuent
semblent atteindre un plateau apre`s avoir diminue´s ,fortement pour certaines, de t =
0 a` t = 60 h. Il est donc possible d’en conclure que le rendement de la quantite´ de
mine´raux pre´cipite´ par rapport aux mine´raux dissous est de plus en plus e´leve´ (en
d’autre termes une plus grande quantite´ de mine´raux est pre´cipite´ pour une meˆme
quantite´ de mine´raux dissous).
Par ailleurs, la figure 11.15 permet de constater que l’anke´rite pre´cipiterait d’avan-
tage en de´but d’expe´rience ce qui est en accord avec les variations de la quantite´ de
CO2 mesure´e dans l’eﬄuent. Il faut ne´anmoins noter que les concentrations en CO2
dans le fluide sont plus importantes que la quantite´ d’anke´rite pre´cipite´e. Ceci te´-
moigne peut eˆtre d’une pre´cipitation de calcite importante au sein de l’e´chantillon en
plus de l’anke´rite comme l’indique l’e´quation 11.2. La pre´cipitation de bicarbonate
de sodium peut e´galement eˆtre envisage´e comme l’indique l’e´quation 11.1 mais n’est
pas mesure´e.
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Fig. 11.14 – A gauche : E´volution des volumes de mine´raux dissous et pre´cipite´s au
cours du temps. Les valeurs repre´sente´es sur le graphique sont des valeurs cumule´es
a` chaque pas de temps. A droite : Variation de la porosite´ totale de l’e´chantillon au
cours de l’expe´rience de percolation.
Fig. 11.15 – E´volution des volumes dissous et pre´cipite´s de chaque mine´raux au cours
du temps. On rappelle que les mine´raux dissous sont le microcline, la laumontite et
la chamosite ; les mine´raux pre´cipite´s e´tant l’anke´rite, la kaolinite et le quartz.
11.5.2 Proprie´te´s hydrodynamiques/Me´canismes re´actionnels
La figure 11.16 pre´sente l’e´volution de la perme´abilite´ de l’e´chantillon KAT2 lors
de l’expe´rience de percolation. La perme´abilite´ de´croˆıt fortement au cours du temps,
passant d’une perme´abilite´ initiale de 1.48 mDa a` une perme´abilite´ finale de 0.094
mDa, soit une diminution d’un facteur 15. Cette e´volution semble au premier abord
contradictoire avec la variation de porosite´ (que l’on rappelle eˆtre faible). Plusieurs
hypothe`ses explicatives peuvent eˆtre avance´es :
– la proximite´ du seuil de percolation peut expliquer la chute brutale de la per-
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me´abilite´,
– la pre´cipitation de mine´raux “fibreux” ou poreux de faible perme´abilite´ (par
exemple des argiles) peut pe´naliser l’e´coulement.
Ne´anmoins une certaine corre´lation semble exister entre la variation de perme´abilite´
et les re´sultats chimiques pre´sente´s sur la figure 11.7. En effet, la perme´abilite´ de´croˆıt
fortement jusqu’a` t ≈ 60 min puis semble tendre vers une valeur d’e´quilibre, tout
comme les concentrations en e´le´ments composant l’eﬄuent. Dans la suite de cette
section, nous proposons quelques explications d’une telle variation par l’e´tude de´taille´e
des processus microscopiques, avec un accent particulier sur le roˆle des he´te´roge´ne´ite´s
de la roche.
Fig. 11.16 – E´volution de la perme´abilite´ de l’e´chantillon au cours de la percolation.
Le processus principal de re´action qui se de´veloppe au sein de l’e´chantillon semble
suivre un mode`le de dissolution-repre´cipitation a` l’interface ; l’e´le´ment pre´cipite´ e´tant
principalement de la kaolinite. La figure 11.17 permet de comprendre ce me´canisme.
Le fluide acide injecte´ attaque les mine´raux sur son chemin d’e´coulement. Il a e´te´
de´montre´ dans la section pre´ce´dente que l’albite, la laumontite, la chamosite ainsi
que le microcline e´taient prioritairement dissous. La dissolution localise´e en bordure
des grains et dans les clivages de la laumontite tamponne ponctuellement le pH et
engendre la pre´cipitation de kaolinite, de quartz et probablement de carbonates. La
formation de tels mine´raux a` la surface de ceux pre´alablement dissous affecte l’acces-
sibilite´ aux surfaces re´actives.
Les conse´quences sont donc que le taux de dissolution des mine´raux initialement
pre´sents dans l’e´chantillon diminue au cours du temps ce qui provoque une diminution
des concentrations en e´le´ments dissous dans l’eﬄuent.
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Fig. 11.17 – Sche´ma explicatif des processus re´actionnels au cours de l’expe´rience de
percolation. En haut : Sche´ma d’une zone repre´sentative de l’e´chantillon KAT2 avant
l’expe´rience. En bas : Sche´ma de la meˆme zone apre`s expe´rience. La dissolution de
l’albite, de la laumontite du microcline et de la chamosite a engendre´ la pre´cipitation
de kaolinite et de quartz et peut eˆtre localement de certains carbonates. Au milieu :
Sche´ma pre´cisant le me´canisme se de´roulant pendant l’expe´rience.
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Le transport des e´le´ments re´actifs devient alors limite´ par la diffusion au sein
de la phase argileuse. Connaissant la structure peu perme´able des argiles, une forte
pre´cipitation de ce mine´ral au sein de l’e´chantillon a des re´percutions tre`s importantes
sur la variation de la perme´abilite´ macroscopique. De ce fait, la pre´cipitation de plus
en plus importante de kaolinite (comme sche´matise´ sur la figure 11.17) engendre une
diminution importante de la perme´abilite´. De plus, les argiles e´tant des mine´raux en
feuillets avec une texture peu compacte (voir par exemple figure 11.10) occupent un
volume moins important que le grain massif initialement pre´sent. La porosite´ globale
de l’e´chantillon n’est donc que tre`s peu affecte´e par la pre´cipitation de kaolinite, voir
meˆme augmente´e localement.
Pourtant la perme´abilite´ finale de l’e´chantillon n’empeˆche pas totalement l’e´cou-
lement du fluide. Elle semble meˆme se stabiliser et tendre vers une valeur limite
d’environ 0.08 mDa. Ce phe´nome`ne peut s’expliquer par le passage d’un syste`me
controˆle´ par la cine´tique a` celui controˆle´ par le transport. En effet, suite a` la pre´-
cipitation d’argile dans les chemins d’e´coulements, le rayon hydraulique a fortement
diminue´ augmentant la vitesse locale. Ces modifications provoquent une augmenta-
tion du nombre de Da. Or a` forts nombres de Da, des he´te´roge´ne´ite´s d’e´coulements
se forment tre`s re´gulie`rement (cf. section 4.1 et chapitre 8). Dans le cadre de nos
expe´riences sur les e´chantillons de Katnook, la formation de chemins d’e´coulements
permet de tamponner la diminution de perme´abilite´ lie´e a` la pre´cipitation de kaoli-
nite. Cependant, des e´tudes comple´mentaires doivent eˆtre mene´es afin de confirmer
cette hypothe`se.
11.6 Conclusion
Dans ce chapitre, des expe´riences de percolation re´active d’un fluide charge´ en
CO2 a` travers des e´chantillons de gre`s a` ze´olites de Katnook ont e´te´ pre´sente´es.
Ces expe´riences ont e´te´ re´alise´es dans des conditions de tempe´rature, pression et
compositions chimiques du fluide similaires a` celles du re´servoir. Ces expe´riences
permettent d’apporter de nouvelles donne´es sur les me´canismes re´actionnels entre
une saumure sature´e en CO2 et une roche he´te´roge`ne telle que les gre`s de Pretty Hill.
Ces expe´riences ont montre´ que les mine´raux composant le re´servoir de Katnook
re´agissaient fortement en pre´sence de CO2. Les feldspaths potassique et sodique pre´-
sents initialement dans la roche sont dissous ainsi que la chamosite et la laumontite qui
composent le ciment de ces gre`s. Suite a` la dissolution de ces mine´raux, d’autres sont
cre´e´s, notamment du quartz et de la kaolinite. La pre´cipitation d’une phase argileuse
au sein de ces e´chantillons engendre une diminution importante de la perme´abilite´ et
limite l’accessibilite´ des mine´raux au fluide percolant. Par ailleurs, la pre´cipitation de
carbonates est probable au sein de l’e´chantillon comme le montre :
– le bilan de masse qui indique clairement que du fer est retenu dans le syste`me,
– les mesures de la quantite´ de CO2 dissous dans le fluide au cours du temps,
– certaines analyses re´alise´es au MEB indiquant de fortes concentrations en car-
bone.
Ne´anmoins actuellement aucune mesure directe n’a pu confirmer la pre´sence de car-
bonates.
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Kirste et al. (2004) ont re´alise´ une expe´rience en re´acteur ferme´ sur un e´chantillon
provenant d’un re´servoir de Katnook. Ils ont observe´ les meˆmes re´actions de disso-
lution et pre´cipitation (la pre´cipitation de carbonate a e´te´ clairement identifie´e dans
leur expe´rience). Ils ont mesure´ une tre`s faible variation de porosite´ mais e´galement
de perme´abilite´. Cependant leur expe´rience e´tant re´alise´e en syste`me clos et sans agi-
tation, ils ont constate´ que les re´actions, notamment de pre´cipitation, n’avaient lieu
qu’a` la surface de leur e´chantillon. De ce fait, la perme´abilite´ n’est que tre`s peu alte´-
re´e. Les expe´riences re´alise´es dans le cadre de cette the`se sont donc tre`s importantes,
puisqu’elles ont permis de mettre en avant une tre`s forte variation de perme´abilite´
lors de l’interaction avec une saumure charge´e en CO2 (diminution de plus d’un ordre
de grandeur en moins de 150h). Cette diminution de perme´abilite´ pourrait eˆtre un
facteur limitant pour un stockage massif de CO2 dans ce type de re´servoir.
A contrario, il est possible que les fronts re´actionnels se de´placent suite a` la di-
minution de la perme´abilite´ locale. Cette re´organisation peut favoriser le stockage du
CO2 sous forme mine´rale. En effet, le pH ayant augmente´ ainsi que la concentration
en cations divalent, suite a` la dissolution des feldspaths, chlorites et ze´olites, la sau-
mure est donc plus facilement sursature´e par rapport aux carbonates. Ces processus
ont donc des implications importantes sur le stockage. Des expe´riences et analyses
comple´mentaires me´ritent d’eˆtre de´veloppe´es afin de mieux pre´dire l’efficacite´ d’un
stockage du CO2 dans ce type de re´servoir.
Chapitre 12
Stockage sous forme mine´rale dans
les pe´ridotites
Re´sume´
Dans le cadre du stockage ge´ologique du CO2, la se´questration sous forme mine´rale
semble eˆtre la plus suˆre. Certaines roches posse`dent de forts potentiels pour le
pie´geage mine´ral. Il a e´te´ de´montre´ au chapitre 11 que des gre`s compose´s de
silicates ferromagne´sien (chamosite) et d’aluminosilicates calciques (laumontite)
pouvaient avoir des potentiels de carbonatations inte´ressants. Les re´servoirs de ce
type sont cependant rares et mal distribue´s a` la surface du globe.
Les roches dites ultra-basiques posse`dent the´oriquement un tre`s fort pouvoir de
carbonatation. Cependant, l’efficacite´ et la durabilite´ d’un tel stockage doit eˆtre
e´tudie´ en de´tail afin de de´terminer, comme pour les re´servoirs gre´seux, si les cou-
plages re´actionnels (dissolution-pre´cipitation) n’engendrent pas des modifications
irre´versibles et dramatiques sur les proprie´te´s hydrodynamiques.
A` cet effet, nous avons re´alise´ des expe´riences de percolation d’une saumure char-
ge´e en CO2 a` travers des e´chantillons de dunite fritte´s. Les expe´riences ont e´te´
re´alise´es a` T = 160 oC, P = 120 bar et PCO2 = 110 bar c.a`.d. dans les conditions
re´alistes de stockage in situ. Les e´chantillons sont des fritte´s re´alise´s a` partir de
grains calibre´s issus de la dunite de San Carlos. La composition mine´ralogique,
en pourcentage massique, de ces e´chantillons est 97% d’olivine, 2% de diopside et
1% de spinelle.
Ces expe´riences re´alise´es dans le dispositif ICARE-MicroLab ont permis de suivre
en continu les variations de perme´abilite´ au cours des re´actions de dissolution
et pre´cipitation. Ces expe´riences ont mis en e´vidence la capacite´ importante de
carbonatation de l’olivine et du diopside. Ne´anmoins, une approche micro-nano-
e´chelle par MET a indique´ le roˆle primordial du renouvellement local du re´actif
ainsi que les he´te´roge´ne´ite´s de structures.
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En effet, la pre´cipitation de magne´site associe´e a` des Mg-TOT-phyllosilicates et
cristaux de side´rite est localise´e dans des zones a` faibles e´coulements (dead-end).
A contrario, le fer est retenu sous forme de magne´tite au niveau de la surface
des grains dissous c.a`.d. dans des zones de forts e´coulements. De meˆme, dans ces
zones, on observe la formation de couches de silice amorphe limitant la dissolution
des grains d’olivine.
L’ensemble de ces re´actions (dissolution et pre´cipitation) engendre une diminution
de la porosite´. Ne´anmoins, la perme´abilite´ globale de l’e´chantillon augmente. Ceci
s’explique par la pre´cipitation des carbonates hors des chemins d’e´coulement. Ce
processus permet d’envisager le stockage du CO2 via la pre´cipitation de carbo-
nates dans des roches ultra-basiques sans alte´rer les proprie´te´s hydrodynamiques
du re´servoir. De tels re´sultats permettent d’envisager de fac¸on durable l’injection
de CO2 dans ce type de roche.
De plus ces expe´riences ont permis d’apporter de nouvelles informations sur la
corre´lation : de´bit d’injection/taux de carbonatation. En effet, ces expe´riences
ont montre´ que l’injection de CO2 a` des de´bits relativement faibles permettait
d’augmenter le taux de carbonatation tout en gardant une perme´abilite´ e´leve´e.
Ne´anmoins, ces expe´riences e´tant re´alise´es sur des fritte´s de dunite et non des
e´chantillons naturels, une plus grande surface re´active e´tait disponible ainsi
qu’une perme´abilite´ initiale plus importante. De ce fait, ces re´sultats sont sans
doute surestime´s.
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Carbonation of ultramaÞc rocks in geological reservoirs is, in
theory, the most efÞcient way to trap CO2 irreversibly; however,
possible feedback effects between carbonation reactions
and changes in the reservoir permeability must be considered
to realistically assess the efÞciency and sustainability of this
process. We investigatedchanges inthe hydrodynamic properties
ofsintereddunite samples bymeans ofpercolationexperiments,
under conditions analogous to that of in situ carbonation.
Our results show that carbonation efÞciency is controlled by
the local renewal of the reactants and the heterogeneity of the
pore structure. Preferential ßow zones are characterized by
the formation of magnetite and of a silica-rich layer at the olivine
surfaces, which eventually inhibits olivine dissolution.
Conversely, sustainable olivine dissolution together with
coprecipitation of magnesite, siderite, and minor Mg-TOT-
phyllosilicates, occur in reduced-ßow zones. Thus carbonate
precipitation only decreases porosity in zones where diffusion-
controlled transport is dominant. Consequently, while high
ßow rates will decrease the carbonation efÞciency of the
reservoir and low ßow rates may reduce the permeability
irreversibly close to the injection point, moderate injection rates
will ensure a partial carbonation of the rock and maintain
the reservoir permeability.
Introduction
I n situ CO2 sequestration is highly recommended as an
effective means of signi cantly decreasing CO2 concentration
in the atmosphere. T his method consists of injecting (su-
percritical) CO2 directly into underground geological forma-
tions where it can be retained by hydrodynamic trapping,
through dissolution in brines or by carbonation, i.e., trans-
formation to carbonates. T he latter represents a method of
sequestering CO2 in a lasting manner because carbonates
are stable over geological time periods (1, 2). I n situ
carbonation requires the concomitant dissolution of M g, Ca,
and Fe-rich silicates (3, 4). Sedimentary rocks, with the
exception of zeolite-rich layers, contain little M g, Ca, and
Fe-rich silicates in contrast to basaltic and ultrama c rocks
(peridotites, serpentinites). U ltrama c rocks comprise mainly
olivine and pyroxene; they contain 40- 50 weight % M gO (
CaO ( FeO and have the highest potential for carbonation
(4). U ltrama c bodies are abundant worldwide, on land as
greenstone belts and ophiolites, and on the ocean -oor at
slow-spreading ridges (e.g., Atlantic Ocean). T hey represent
a huge CO2 potential sink capacity through exothermic
alteration reactions, similar to those occurring in natural
media (e.g., F igure 1), that could be triggered by industrial
injection at depth (5- 7). For example, the carbonation of
olivine (forsterite) can be written:
M g2SiO4 + 2CO2 f 2 M gCO3 + SiO2 (+ 95 kJ  mol CO2)
Forsterite M agnesite + Silica
(44 cm 3  mol) (2 × 30 cm 3  mol) + (23 cm 3  mol)
Yet, until now, research has focused mainly on industrial
ex situ applications (8, 9), measuring the kinetics of the
dissolution/carbonation reaction as a function of PCO2 (10- 12)
and evaluating optimal conditions for ex situ olivine car-
bonation (9, 13). E xperimental studies mainly used batch
reactor methods, i.e., olivine grains immersed in controlled
water compositions at a given pressure, temperature, and
CO2 partial pressure (PCO2). Results indicate that up to 50%
carbonation can be achieved in less than an hour under
optimum conditions, i.e., in saline bicarbonate-rich solutions
with PCO2 ranging from 11.5 to 19 M Pa, and temperature (T )
between 155 and 185 °C (9, 14). Yet, the required thermal
activation and inherent production of silica-rich wastes
strongly limit the industrial value of ex situ carbonation.
Alternatively, in situ carbonation in large ultrama c
aquifers (e.g., Oman ophiolite (15), I talian Alps (16)) or
ultrama c-hosted sea-oor hydrothermal systems (17) is
potentially a valuable strategy. Predicting the ef ciency and
sustainability of the process is, however, a critical issue for
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FIGURE 1. Natural carbonation of olivine in a sample from
Atlantis Massif, 30°N Mid-Atlantic ridge (IODP Expedition 304).
Mg-rich calcite replaces olivine after a partial serpentinization
stage. Ca-CO2-enriched ßuid percolates via the more permeable
olivine- serpentine interface. Olivine carbonation is accompanied
by the formation of mixed saponite/talc localized in a reaction
corona that Þxes part of the excess Si, Mg, and Fe resulting from
carbonation.
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the success of in situ carbonation in ultrama c reservoirs.
I t relies not only on the thermodynamic conditions of
chemical reactions but also on their feedback effects on the
reactive surface area that controls mass transfers locally, and
on the reservoir porosity and permeability. T his is particularly
relevant for olivine carbonation since the volume increase
can theoretically reach 88% (see reaction 1). Yet, the
fundamental parameters characterizing the dynamics of in
situ reactions of CO2-enriched waters in ultrama c rocks are
still poorly known, and we can only speculate on the added
value of the method for storing large volumes of CO2.
We investigate here the relations between rock hetero-
geneity, -uid -ow, and chemical reactions by performing
-ow-through percolation experiments on sintered dunite
samples under conditions previously identi ed as optimum
for carbonation (9). T he progress of reactions and feedback
effects on porosity and permeability are assessed by repeated
analyses of the ef-uent -uids and continuous recording of
the pressure drop in the sample. M ass transfers and reaction
mechanisms at the water- mineral interfaces are character-
ized down to the nanometer-scale by E D S-T E M (energy-
dispersive spectrometry under transmission electron mi-
croscope). T hese results are then used to investigate the
coupled effect of structural heterogeneities and injection rate
on carbonation reaction ef ciency.
Experimental Methods
T wo identical experiments were conducted using an experi-
mental percolation bench (Figure 2), which allows repro-
ducing conditions analogous to that of in situ CO2 seques-
tration. Both experiments consisted in injectingCO2-enriched
water at constant -ow rate through cylindrical sample cores
of 9 mm diameter (D) and 18 mm length (L). T hey were
carried out at total pressure P ) 12 M Pa, temperature T )
160 °C, and CO2 partial pressure PCO2 ) 11 M Pa. Sample
con ning pressure (radial and axial) was 110% of the total
injection pressure.
T he CO2-enriched water was made up using deionized
water enriched with 1 M N aCl and 0.6 M N aH CO3. Before
mixing with CO2, the pH value was 8.2, which corresponds
to the average of natural waters hosted by ultrama c
formations (16). After mixing with CO2, the pH value,
calculated using the geochemical code CH E SS (18), dropped
to 6.7.
T he Si, M g, Ca, and Fe concentrations of inlet and outlet
waters, as well as that of deionized rinsing waters, were
analyzed using electrophoresis and inductively coupled
plasma-atomic emission spectrophotometry (I CP-AE S). T he
inlet and deionized rinsing waters were depleted in Si, M g,
and Ca: they had concentrations below the detection limits.
I n contrast, outlet waters had concentrations more than 1
order of magnitude above the detection limit, indicating the
strong contribution from the reactions occurring within the
samples.
Changes in sample permeability k(t) were derived from
the pressure drop  P(t) between the inlet and the outlet
points of the sample according to D arcy’s law, which
stipulates that, for laminar -ow, permeability (in m 2) scales
linearly with the ratio of the volumetric -ow rate Q (in m3 · s- 1)
over the pressure difference  P (in Pa): k ) - µLQ/ S P where
L is the length of the sample (in m) in the -ow direction, S
is the cross-sectional area of the sample (in m 2), and µ is the
dynamic viscosity of the water (in Pa · s).
CO2-enriched water was injected at constant -ow rate Q
) 0.6 mL/ min through a sintered ground dunite from the
San Carlos M ine (Arizona) (Figure 2). T he composition of
the dunite, expressed in weight %, was 97% olivine, 2%
diopside, and 1% spinel (chromite). T he mean grain size
was 80 µm. T he chemical composition of each mineral
phase was determined by electron microprobe analyses:
M g1.79Fe0.2Ni0.01SiO4 for olivine, Ca0.4M g0.5Fe0.05Al0.1Si0.95O3 for
diopside, and M g0.7Cr0.93Fe0.37AlO4 for spinel. Before injecting
the CO2-enriched water, the sample porosity (measured by
standard triple weight method) and permeability were 0.17
( 0.005 and 20.0 ( 0.006 × 10- 15 m 2, respectively. After each
experimental run, detailed characterization of the sample
and reactive interfaces was performed at the micrometer- to
nanometer-scale using scanning (SE M ) and transmission
(T E M ) electron microscope techniques. SE M was performed
under high vacuum mode with a FE I Quanta 200 instrument
equipped with a  eld emission gun and a dispersive X-ray
system. T E M characterization with selected-area diffraction
patterns and E D S nanoanalyses were performed with a JE OL
2000fx using 200 kV accelerating voltage, equipped with a
T racor N orthern 5520 E D S-T E M for analyzing m ajor
elements on ca. 30-nm-diameter spots in  xed-beam mode.
Results and Discussion
T he two experiments led to similar changes in permeability
(Figure 3A) and outlet water chemistry. For clarity, the
chemical results are illustrated only for the longest experiment
(experiment #2, Figure 3B). After a short transitional period,
corresponding to setting up a dispersion-induced chemical
gradient in the inlet water, the permeability reached a
stationary regime ( k/  t ) 0.0034 m 2 · s- 1). At the same time,
Si, M g, and Ca were steadily released from the system,
indicating a continuous dissolution of both olivine and
diopside. All these major elements showed an almost linear
decrease in concentration with time. T he outlet water
composition was highly enriched in Si compared to that
expected from the stoichiometric dissolution of the olivine-
diopside assemblage, indicating either incongruent dissolu-
tion or precipitation of M g- Ca-rich phase(s) in the sample.
A similar excess of Si in water was observed during olivine
dissolution in batch reactor experiments reported by ref 19
for pH > 9 in CO2-free waters at 25 °C, and by ref 12 for pH
> 5- 6 in CO2-enriched water at 90- 150 °C. T hese authors
(op. cit.) observed the formation of an M g-rich layer on olivine
grain surfaces, thus providing evidence of incongruent
dissolution. I n contrast, we did not observe any M g-rich
FIGURE 2. Schematic diagram of the experimental percolation
bench. A SEM image of a longitudinal section of a sintered
ground dunite sample is given with a zoom on grain texture (Ol
) olivine; Di ) diopside).
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coatings in our reacted -ow-through cores; instead, we
identi ed two types of alteration features.
T he  rst type of alteration feature was the alignment of
neoformed nanograins (up to 50 nm diameter) of magnetite
(Fe3O4) ( minor siderite (FeCO3), parallel to dissolving olivine
surfaces (Figure 4A and B). T he Fe-rich nanograins were
always separated from the olivine surface by a Si-rich
amorphous material, indicating a dissolution mechanism
that preferentially released M g into the water. M easurements
of magnetic properties carried out on sample #2 showed a
modi cation of magnetic susceptibility and magnetization,
with initial values of 1.551 × 10- 5 Si and 6.721 × 10- 3 A/ m,
respectively, increasing to 1.044 × 10- 4 Si and 8.886 × 10- 2
A/ m after the experiment, indicating the neoformation of
magnetite. T he oxidation of Fe(I I )olivine to Fe(I I I )magnetite has
important implications for the production of secondary gas
during carbonation process, since it is usually accompanied
by a reduction of H 2O to molecular H 2 ( hydrocarbons in
CO2-rich natural systems (e.g., 20, 21).
T he second alteration feature was the local growth of large
Ca-enriched magnesite grains (mean structural formula
M g0.9C a0.1C O3, with C a ranging from 0.09 to 0.12) on the
surface of dissolving olivine grains (Figure 4C). M agnesite
and olivine were separated by a nanometer-scale porous
FIGURE 3. Experimental results. (A) Permeability k is given for
the two reproducible experiments (1) and (2); the other data
refer to the longer duration experiment (2) with 450 min run
time. (B) The elemental concentration curves show the
variation of Si, Mg, and Ca in the outlet ßuid as a function of
time. (C) The effective rate,  , of the dissolution or precipitation
reaction is calculated from mass balance. (D)  V is the total
rock volume variation (volume of mineral precipitated minus
volume of minerals dissolved) over the experiment; it is always
positive. The shaded area indicates the possible  V range
depending on the eventual distribution of Fe in the two types of
Fe-rich products (Mgt ) magnesite or sid ) siderite). Ol )
olivine; Di ) diopside; Mgs ) magnesite.
FIGURE 4. TEM images of the main reaction textures (A- C)
observed in the samples after the experiment. For each
reaction texture, a sketch diagram shows the main type of
hydrodynamic zone in which the texture is observed and the
corresponding reactants and products identiÞed. This illustrates
the variability of transport-reaction processes controlled by the
structural heterogeneity of the sample.
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zone partly  lled with nanograins of siderite and a poorly
crystallized T OT -type phyllosilicate. T his phyllosilicate has
a highly hydrated structure, evidenced by its rapid desta-
bilization under the electron beam, and a stoichiometry
that is close to that of talc. I t is probably sepiolite,
M g4Si6O15(OH )2 · 6(H 2O), a phyllosilicate that is stable under
our experimental conditions (T < 200 °C).
K nowing the mode and the composition of the initial and
product minerals, the progress of the reaction was determined
by mass balance between the outlet and inlet water com-
positions. Because the amount of silica retained in sepiolite
is negligible, Si release was used as a proxy for primary mineral
dissolution. Assuming the magnesite composition to be
constant, the mass and reaction rate of the dissolved and
precipitated minerals were calculated using the Si, Fe, Ca,
and M g breakthrough curves (Figure 3B). T he effective
reaction rates ( in mol · s- 1), i.e., the dissolution rate of the
primary reactants (here, olivine + diopside) and the pre-
cipitation rate of the main reaction product, magnesite, are
illustrated in Figure 3C. T he respective production of siderite
and magnetite could not be estimated because both phases
affect only the Fe budget. T he total mass of dissolved phases
(olivine + diopside) integrated over the whole experiment
was 75.2 mg (48.3 mg olivine + 26.9 mg diopside) and
corresponded to a rock volume Vd of 22.5 mm 3. T he total
mass of reaction products was 67 mgof magnesite (24.4 mm3),
plus 10.2 mg (magnetite only) to 15.3 mg (siderite only) of
Fe-products. T his corresponds to a precipitated volume Vp
ranging from 26.4 to 28.3 mm 3, respectively.
Variations in the total rock volume  V(t) ) Vp - Vd and
porosity changes  (t) are related by:
 (t) )  (t ) 0) - 
0
tf
 V(t)dt  Vtot (1)
As illustrated in Figure 3D ,  V(t) is > 0 indicating that porosity
decreased during the whole experiment.
T he beginning of the experiment was marked by the
strongest decrease in porosity, corresponding to the maxi-
mum rates of dissolution and precipitation. T he inlet water
composition and -ow rate were constant; therefore variations
of olivine and diopside dissolution rates were controlled only
by the area of accessible reactive surfaces. At t < 200 min,
the maximum dissolution (Figure 3C) corresponded to the
preferential dissolution of the small mineral fragments (L <
5 µm) produced during sintering. T he development of large
reactive surfaces due to grain cracking along the natural
cleavage planes of diopside during sintering may explain the
unexpectedly high reactivity of this mineral (more than 1/ 3
of the initial diopside was dissolved during the experiment).
I t may have favored also the localization of the main -ow
paths along diopside grains. T he dissolution maximum led
to a peak in water supersaturation that can explain the
corresponding maximum in precipitation rate (Figure 3C),
indicatinga critical control of dissolution rate on precipitation
rate.
Once the smallest fragments were removed, at t > 200
min, porosity change reached a quasi-stationary regime
corresponding to the homogeneous dissolution of the grains.
We observed a small decrease of the dissolution rate of oliv-
ine and diopside that was attributed to the reduction of the
reactive surface areas resulting from the grain volume
reduction and/ or the decrease of the accessible reactive
surface areas due to precipitation and coating.
Finally, we noted a signi cant increase of permeability
even though porosity decreased. In the next section, the origin
of this nonstandard behavior is enlightened from a detailed
analysis of the chemical processes and mass transfers at
microscopic scale.
Microscopic Chemical P rocesses and H eterogeneity. T he
well aligned magnetite + /- siderite grains probably represent
the initial dissolution surface of olivine (Figure 4). At the end
of the experiment, olivine displayed an irregular surface
associated with an amorphous Si-rich layer 30- 70 nm thick
displaying a sharp contact with the underlying unaltered
olivine surface. B e´arat et al. (22) recently reported the
formation of an  40 nm thick Si-rich layer, characterized by
an abrupt contact with olivine, during batch-reactor dis-
solution experiments under similar P-T- PCO2 conditions. T he
origin and properties of such Si-rich layers at the surface of
dissolving silicate minerals are still a matter of debate. Si-
rich layers are usually interpreted as the result of electrophilic
reactions at the olivine surface, leading  rst to the formation
of > Si- OH surface groups associated with a preferential
release of M g2+ , which is then exchanged with 2H + in solution.
T his interdiffusion model implies incongruent dissolution
during which the Si-rich leached layer becomes structurally
stabilized by condensation or polymerization of the silanol
groups via > Si- O- Si< bondingonto a gel layer at the mineral
surface (23). Recent investigations (24) of feldspar dissolution
propose an alternative interfacial dissolution- reprecipitation
model in which the stoichiometric dissolution of the mineral
is followed immediately by the precipitation of a hydrated
silica gel at the water- mineral interface. I n both cases, once
the gel is formed, it must be permeable to allow transport
of ions and water by diffusion toward and away from the
reactive interface, so as to maintain the reaction. BE T
measurements of the effective surface area (25) and numerical
modeling (22) indicate that the gel layer can be regarded as
a zone with continuous permeable regions through which
the effective diffusion rate will depend on the gel porosity
and tortuosity. T he development of a diffusion-limited Si-
rich layer, which progressively advances through the core
and possibly radially around grains, will affect the transport
of the reactants and reduce the -uid accessibility to the
reactive surfaces, thus decreasing the effective dissolution
rate of olivine (Figure 3C). I n addition, condensation or
polymerization due to > Si- O- Si< bonding is expected to
induce a progressive densi cation of the structure of the
Si-rich layer with time, which will inhibit transport through
this layer. I n natural systems, this surface passivation will
contribute to a downstream shift of the main reaction front
to zones rich in fresh olivine surfaces. While this process
ensures spatial extension of the reaction, complete carbon-
ation of the rock will necessarily be limited.
T exture and chemical analyses indicated a strongchemical
heterogeneity of the reactive interfaces within the same
sample, in zones sometimes separated by only a few
micrometers. Carbonate precipitation is favored in domains
of reduced water -ow, such as dead-end zones, where
chemical gradients are small and thus facilitate local cation
supersaturation (Figure 4C), higher pH , and more reducing
conditions. R educed -ow zones are characterized by the
growth of magnesite, + / - siderite and sepiolite, at the
expense of olivine (Figure 4C) by dissolution- precipitation
processes similar to those observed in natural samples (Figure
1). Carbonate grains nucleate on olivine surfaces and their
growth is fed by both local (i.e., adjacent olivine dissolution)
and distant sources since the magnesite always contains some
Ca (produced elsewhere by diopside dissolution). In contrast,
strong local chemical gradients develop at the mineral/ water
interface in zones of preferential -ow, thus favoring total
leaching of M g (Figure 4A), except for negligible M g retained
within the Si-rich layer in narrower interstices (Figure 4B).
I n addition, precipitation of magnetite in high water -ow
zones (Figure 4A), as opposed to siderite precipitation in
more con ned zones (Figure 4C), implies that Fe oxidation
is favored by water renewal and that redox gradients exist at
the sample scale.
T races of Al were detected by E D S-T E M at the olivine-
magnesite interface, thus providing evidence that this
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interface remained accessible to water and reactants during
the experiment. T his implies that precipitation of the
siderite- sepiolite assemblage does not inhibit olivine dis-
solution, although mass transfers were probably mostly
diffusive in these zones. On the contrary, the formation of
the siderite- sepiolite assemblage allows maintaining the
reactivity of the olivine interface and thus the sustainability
of carbonation reactions. I n contrast, high -ow zones were
marked  rst by high dissolution rates then the development
of Si-rich passivation layers on olivine reactive surfaces. T he
modal and grain size distribution heterogeneities of the
sample (close to the values expected in natural systems) led
to the establishment of the preferential -ow paths, which
ensured ef cient spreading of CO2-rich -uids throughout
the whole sample. At the same time, -ow heterogeneities
developed thus allowing localizing the main reaction products
outside of these preferential -ow paths. I t followed that both
the permeability and the rock volume increased at the same
time (Figure 3A and D ). T hese self-organizing -ow-reaction
processes will ensure the sustainability of carbonation
reactions in the structurally heterogeneous natural media.
Water F low C ontr ol on C ar bonation E fÞ ciency. Let us
evaluate the carbonation ef ciency  (p(r)) of a microscale
reaction site p(r), a pore- olivine interface located at the
macroscale distance r from the injection point. As long as
carbon remains in excess in the -uid,  (p(r)) can be de ned
as the ef ciency of the olivine-to-magnesite transformation:
 (p(r)) ) R p(p(r))  R d(p(r)) (2)
where R d(p(r)) (in mol · s- 1 · m - 3) is the dissolution rate of
olivine (assumed here  rst order):
R d(p(r)) ) d × (1 - C(p(r))  Cd) (3)
with C(p(r)) the M g concentration at site p(r), d ( d > 0) the
effective dissolution kinetic coef cient and Cd the M g
concentration at-equilibrium with olivine. Similarly, R p(p(r)),
the precipitation rate of magnesite, is:
R p(p(r)) ) p × (1 - C(p(r))  Cp) (4)
with p ( p < 0) the effective precipitation kinetic coef cient
and Cp the M g concentration at-equilibrium with magnesite.
Carbonation happens when Cp < Cd (Figure 5).
I f no hydrodynamic mixing would occur with the bulk
water (i.e., the -ow-in water far from reaction site p(r)), the
concentration would be stationary, C(p(r)) ) C0, where C0 is
given by solving R d ) R p, and the carbonation ef ciency would
be 1. H owever, carbonation requires the transport of the
carbon from the bulk water to the reaction site p(r) and
consequently hydrodynamic mixing controls the reaction
rate. I t follows that carbonation ef ciency is lower than 1.
T he M g concentration at site p(r) can be approximated by
the mixing relationship:
C(p(r))  (R(p(r)) × Cb(r)) + (1 - R(p(r))) × C0 (5)
where Cb(r) is the bulk water M g concentration at the distance
r from the injection and R(p(r)) is the local mixing coef cient.
Carbonation ef ciency  (p(r)) is a function of R(p(r)):
 (p(r)) ) p × (1 - (R(p(r)) × Cb(r)) + (1 - R(p(r))) × C0Cp )  d ×
(1 - C0Cd) ) 1 -
R(p(r)) × (C0 - Cb(r))
Cref
(6)
where Cref ) d × Cp × (C0 - Cd)/ ( p × Cd) is a constant
characterizing the local geochemical system under consid-
eration independently of the pore geometry. For smooth
laminar -ow, R(p(r)) is proportional to the local Peclet
number
Pe(p(r)) )
u(r) × (p(r))
d
(7)
with d the diffusion coef cient, (p(r)) the distance between
dissolution and precipitation locations, and u(r)the average
velocity in the bulk water. I t follows that the local carbonation
ef ciency is:
 (p(r)) ) 1 - [( G(p(r))Cref ) × Pe(p(r)) × (C0 - Cb(r))] (8)
where G(p(r)) is a parameter characterizing the local geo-
metrical con guration of the mixing zone (similar to the
T aylor coef cient). E quation 8 shows that the carbonation
ef ciency at site p(r) depends on the bulk water M g
concentration Cb(r). Along -ow paths, the bulk water will be
progressively enriched in M g (i.e., C0 - Cb(r) decreases).
Consequently, the carbonation ef ciency is expected to
increase with the distance r from the injection point as long
as carbon is in excess in the bulk water. Conversely, equations
7 and 8 show that carbonation will be the most ef cient (i.e.,
 f 1) when magnesite precipitates close to the olivine
dissolution zone f 0 and/ or in zones where diffusion-
controlled transport dominates advective transport ( < d),
for instance, in zones poorly connected to the main -ow
(Figure 4C).
At the reservoir-scale, the macroscopic CO2 carbonation
ef ciency simpli es to r-dependent variables:
 (r) ) 1 - [F × u(r) × (C0 - Cb(r))] (9)
with
F )
1
d × Cref
× G(p(r)) × (p(r))  p(r) (10)
where . p(r) denotes the averaged value of the geometrical
properties of the reaction sites located at a distance r. For
a macroscopically homogeneous reservoir, F can be assumed
constant.
For a radial cylindrical geometry (CO2 injection from a
portion of length H in the well), the -ow velocity u(r) decreases
with distance according to:
FIGURE 5. Mass transfers associated with olivine dissolution
and magnesite precipitation (here assumed to be linear; n ) n
* 1) versus Mg concentration in the vicinity of the reaction
zone. Hydrodynamic mixing of the dissolution efßuent with the
bulk water (with low or zero Mg concentration) will lead to
dilution and thus decrease the local efÞciency of the
olivine-to-magnesite transformation.
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u(r) )
1
2 ×  ×  × H
×
Qinj
r
(11)
where Qinj and  are the injection rate (m 3 · s- 1) and the
porosity. For a given porosity and injector size H , the injection
rate will determine the distance at which the optimal
carbonation condition occurs (i.e., a moderate value of the
Peclet number). While our experimental results show that a
partial carbonation of the rock does not alter the permeability,
it can be anticipated from the increase of the molar volume
(see equation 1) that diffusion dominant transport in the
bulk water should decrease porosity dramatically. Conse-
quently, a very low injection rate may reduce the permeability
irreversibly close to the injection point, whereas a high -ow
rate will increase the surface passivation and reduce the
carbonation potential of the rock. A more quantitative
evaluation of the optimal injection rate, taking into account
the changes in porosity and reactive surface area, requires
further long-lasting experiments at different -ow rates.
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Le stockage du CO2 dans des formations ge´ologiques profondes est aujourd’hui
conside´re´ comme une solution industrielle prometteuse pour re´duire les e´missions de
gaz a` effet de serre. En particulier, le stockage du CO2 dans des aquife`res salins offre
une solution adapte´e a` la distribution des sources d’e´mission sur la plane`te et avec
un potentiel de stockage important. Cependant, la dissolution d’une partie du CO2
dans l’eau initialement en place va perturber les e´quilibres chimiques et engendrer des
modifications des proprie´te´s hydrodynamiques. En effet, un tel forc¸age anthropique
peut introduire des de´se´quilibres chimiques et hydrodynamiques importants pouvant
induire le de´veloppement rapide d’he´te´roge´ne´ite´s structurales conduisant a` des re´or-
ganisations majeures de l’e´coulement et du transport du CO2. Des modifications des
proprie´te´s me´caniques du re´servoir peuvent e´galement eˆtre envisage´es.
Peu de donne´es existent sur les variations des proprie´te´s d’e´coulement au sein de
ces re´servoirs, notamment dans les conditions de tempe´rature et pression in situ. Cette
the`se s’inscrit dans cette volonte´ de palier au manque de donne´es expe´rimentales et
l’objectif principal de cette the`se e´tait donc de de´velopper un dispositif expe´rimental
permettant d’e´tudier le couplage entre les interactions chimiques fluide-roche et les
proprie´te´s hydrodynamiques de diffe´rentes roches de re´servoir.
Les expe´riences ont e´te´ mene´es sur diffe´rentes roches (carbonates, gre`s, pe´rido-
tites, et argilites fracture´es) dans des conditions de tempe´rature, pression de fluide et
pression de CO2 repre´sentatives des conditions pre´sentes dans un site de stockage de
CO2.
Pour cela, deux dispositifs expe´rimentaux ont e´te´ de´veloppe´s au cours de cette
the`se permettant d’injecter en continu des saumures charge´es en CO2 a` travers des
e´chantillons naturels sous pressions, tempe´ratures et de´bits controˆle´s (jusqu’a` 200 bar
- 200 oC). Un protocole expe´rimental et analytique spe´cifique a e´te´ mis en place pour
cette e´tude. Les mesures en continu couple´es aux diffe´rentes analyses des fluides et
des roches permettent de suivre l’e´volution du syste`me pour diffe´rents forc¸ages et
conditions expe´rimentales. La perme´abilite´ est mesure´e en continu. Les variations de
porosite´ sont calcule´es a` la fois via le bilan de masse a` partir des concentrations des
diffe´rents e´le´ments dans l’eﬄuent (e´chantillonne´s re´gulie`rement et analyse´s par ICP-
AES) mais e´galement par l’utilisation de la microtomographie RX. L’e´chantillonnage
des fluides a e´te´ re´alise´ sous pression a` l’aide de micro-pre´leveurs de´veloppe´s et re´alise´s
durant ce travail de the`se. La microtomographie RX a, quant a` elle, permis d’e´valuer,
avant et apre`s chaque expe´rience, l’interface fluide-roche des e´chantillons et de calculer
certains parame`tres physiques comme la tortuosite´. Les techniques conventionnelles
d’analyses (Diffraction des rayons X, MEB, MET) ont e´te´ utilise´es pour caracte´riser
les diffe´rents mine´raux (dissous ou produits au cours des expe´riences).
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Le protocole expe´rimental mis en place dans cette the`se permet donc le controˆle
de nombreux parame`tres au cours de l’expe´rience. Il s’agit de dispositifs innovants
permettant de reproduire les conditions in situ de stockage et de re´aliser des e´tudes
d’injections de fluides charge´s en CO2 a` travers une tre`s grande varie´te´ de roches
(se´dimentaires, me´tamorphiques, naturelles, artificielles, poreuses, fracture´es, . . . ).
Des ame´liorations peuvent cependant eˆtre apporte´es a` ces dispositifs afin d’avoir de
meilleures pre´cisions sur les caracte´ristiques des fluides injecte´s et re´cupe´re´s en sortie
d’e´chantillon. L’utilisation prochaine d’un spectrome`tre Raman permettant un suivi
in situ des compositions en gaz dissous (CO2, H2, CH4, . . . ), permettra d’ame´liorer
la qualite´ des re´sultats obtenus.
Les diffe´rentes expe´riences de percolation re´alise´es dans le cadre de cette the`se ont
permis de mieux comprendre les processus re´actionnels induits par l’injection massive
de CO2. Notamment, nous avons pu observer que outre des diffe´rences chimiques et
mine´rales importantes, les variations des proprie´te´s hydrodynamiques e´taient tre`s
diffe´rentes. Les principaux re´sultats des diffe´rentes expe´riences sont re´sume´s sur la
figure 12.1. L’ensemble de ces e´tudes a permis de de´gager un certain nombre de
nouvelles questions et de proposer des e´le´ments de re´ponse a` d’autres. En tout e´tat
de cause, il semble maintenant e´vident que les expe´riences de percolations re´actives
sont des outils incontournables pour e´tudier les processus en de´tail.
Les re´servoirs calcaires
Les expe´riences sur les roches carbonate´es ont permis de mettre en e´vidence une
tre`s forte re´activite´ chimique des mine´raux accompagne´e d’une importante augmenta-
tion de la porosite´ (cf. figure 12.1 et chapitres 8 et 9). L’expe´rience D1 a notamment
permis d’identifier la formation de wormholes dominants lors de l’injection d’une
saumure sature´e en CO2 (PCO2 ≈ P ). De meˆme au cours de l’expe´rience D2, la for-
mation de wormholes ramifie´s a e´te´ mise en e´vidence bien que cette expe´rience ait
e´te´ conduite dans des conditions de pression partielle en CO2 bien infe´rieures a` D1
(PCO2 = 60 bar). L’expe´rience D3 te´moigne d’un phe´nome`ne de dissolution homoge`ne
qui est attendu loin du puits d’injection. L’ensemble de ces expe´riences sur les roches
carbonate´es montre la formation locale de chemins pre´fe´rentiels d’e´coulement et de
re´actions lors de l’injection d’une saumure fortement charge´e en CO2. Ceci engendre
une forte augmentation de porosite´ et de perme´abilite´ notamment pour l’expe´rience
D1, qui simule les re´actions pre`s du puits d’injection.
Conclusions, bilan et perspectives 197
Fig. 12.1 – Tableau re´capitulatif de l’ensemble des expe´riences pre´sente´es dans cet
ouvrage
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L’e´tude de´taille´e de ces expe´riences a permis de mettre en avant l’importance des
diffe´rents processus de dissolution sur l’e´volution des proprie´te´s hydrodynamiques.
En particulier, ces expe´riences ont montre´ que la relation de Kozeny-Carman, classi-
quement utilise´e dans les mode`les pour pre´dire la variation de perme´abilite´, n’e´tait
pas applicable directement dans le cadre du stockage du CO2. En effet, les re´actions
chimiques e´tant rapides, localise´es ou homoge`nes les variations de perme´abilite´ pour
une meˆme roche ne sont pas identiques au cours du temps. Ces expe´riences ont de´-
montre´ que selon l’agressivite´ du fluide (importance du nombre de Damko¨hler), le
de´bit d’injection (roˆle du nombre de Pe´clet), et l’he´te´roge´ne´ite´ du milieu (accessibi-
lite´ a` la surface re´active), l’e´volution de la perme´abilite´ variait pour un meˆme ∆φ.
Diffe´rentes relations en fonction de l’agressivite´ du fluide injecte´ (c.a`.d. en fonction
du Damko¨hler) sont propose´es au chapitre 8, les expe´riences ayant e´te´ re´alise´es au
meˆme de´bit dans des e´chantillons similaires.
Pour utiliser efficacement ces nouvelles donne´es dans des mode`les nume´riques,
il est important de re´aliser d’autres expe´riences de percolation dans des conditions
d’acidite´ (pression de CO2) interme´diaire afin de proposer une relation phe´nome´no-
logique reliant la perme´abilite´ a` la porosite´ en fonction du nombre de Damko¨hler
local a` chaque pas de temps. Des expe´riences comple´mentaires a` des de´bits diffe´rents
devraient e´galement eˆtre re´alise´es afin d’analyser l’influence de ce parame`tre et des
vitesses locales du fluide sur les variations des proprie´te´s hydrodynamiques.
Par ailleurs, les donne´es re´colte´es au cours de ces expe´riences ont permis de mettre
en e´vidence un effet me´moire dans les re´actions de dissolution et en particulier lors
de la formation de chemins pre´fe´rentiels. En effet, le processus de dissolution initial
semble formater l’e´volution de la perme´abilite´ au cours du temps malgre´ une dimi-
nution au cours de l’expe´rience du nombre de Damko¨hler. Ne´anmoins, il est possible
de penser que cet effet me´moire diminuera au cours du temps comme nous avons
commence´ a` l’observer a` la fin de l’expe´rience D2. Il est donc ne´cessaire aujourd’hui
de re´aliser des expe´riences plus longues afin de mieux comprendre cet effet non-local
et d’e´laborer par la suite de meilleurs mode`les nume´riques pre´dictifs de la variation
de perme´abilite´.
Les roches de couverture
On pre´voit pre`s du puits d’injection un me´lange diphasique pie´ge´ par gravite´ sous
les roches imperme´ables du re´servoir (ge´ne´ralement des argilites). Il est e´galement
important de conside´rer que ces argilites peuvent eˆtre fracture´es par des bouleverse-
ments sismiques ou suite a` une dissolution massive de la roche re´servoir aux abords
du puits engendrant des fragilite´s me´caniques locales (cf. expe´rience D1). Dans ces
conditions, la percolation alterne´e d’une saumure charge´e en CO2 et de CO2 gaz
a` travers les fractures pre´sentes dans les roches de couverture est envisageable. Ce
sce´nario a e´te´ reproduit a` l’e´chelle du laboratoire et les re´sultats montrent que l’in-
jection d’une saumure charge´e en CO2 n’a pas de conse´quence importante sur les
proprie´te´s hydrodynamiques de la fracture mais que l’injection de cette saumure en
alternance avec du CO2 gaz ouvre fortement la fracture et par conse´quent augmente
la perme´abilite´ (cf. figure 12.1 et chapitre 10).
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L’injection de la saumure charge´e en CO2 dans des e´chantillons d’argilite frac-
ture´e montre une dissolution importante des carbonates et silicates engendrant une
forte augmentation de porosite´ au niveau de la fracture mais pas de variation de
perme´abilite´. Ce phe´nome`ne s’explique par la pre´sence des argiles aux abords de la
fracture sous la forme d’un squelette continu et cohe´sif, bien que la porosite´, une
fois les carbonates dissous, soit de plus de 30%. Par contre, l’injection de CO2 sous
forme gazeuse induit par la suite une augmentation de perme´abilite´ de la fracture.
En effet, il apparait que la percolation du CO2 gaz engendrait une de´cohe´sion des
feuillets d’argiles pre´ce´demment libe´re´s par la dissolution des grains de calcites et de
silicates. L’injection de la saumure charge´e en CO2 apre`s le passage du CO2 gazeux
dans la fracture, arrache les feuillets d’argiles et les transporte. Ce me´canisme a pour
conse´quence une ouverture hydraulique importante de la fracture au fur et a` mesure
de l’alternance des percolations.
Il est cependant ne´cessaire de pre´ciser que les roches de couverture peuvent avoir
des compositions en argiles, carbonates et silicates variables. L’extrapolation de ces
re´sultats a` des argilites de compositions diffe´rentes semble difficile et demande des
expe´riences comple´mentaires. En particulier, le pourcentage d’argile repre´sente cer-
tainement un parame`tre critique. En effet, les expe´riences de Noiriel et al. (2007)
re´alise´es dans des conditions expe´rimentales similaires mais avec la percolation d’une
seule phase fluide (saumure enrichie en CO2) ont montre´ une re´organisation de la
phase argileuse au sein de la fracture provoquant une diminution progressive de la
perme´abilite´. Les e´chantillons utilise´s pour ces expe´riences contenaient une plus faible
quantite´ d’argile (26% contre 45%) et une plus grande quantite´ de carbonate (73%
contre 27%).
La nature, la forme et la cohe´sion initiale des particules d’argiles sont aussi certai-
nement des parame`tres importants affectant les modifications de l’ouverture hydrau-
lique. Un travail expe´rimental plus exhaustif est donc ne´cessaire pour proposer des
lois phe´nome´nologiques directement utilisables dans des mode`les e´valuant le risque
du stockage du CO2, et permettant de pre´dire la variation des proprie´te´s hydrodyna-
miques en fonction de la composition mine´ralogique des roches de couverture.
Les re´servoirs gre´seux
Les expe´riences mene´es sur les gre`s de Pretty Hill (Australie) ont apporte´ des
re´sultats comple´mentaires aux e´tudes de´ja` re´alise´es sur ce type de roche mais en
re´servoir ferme´. En effet, ces expe´riences de percolation ont permis de confirmer les
processus chimiques observe´s par certains auteurs a` savoir : dissolution des feldspaths,
de la chlorite et de la laumontite et pre´cipitation de silicates, argiles et carbonates.
Cependant, ils ont surtout permis de mettre en avant de fortes modifications des
proprie´te´s d’e´coulement engendre´es par ces processus re´actionnels et en particulier
une diminution de plus de 90% de la perme´abilite´ en seulement 150 h (cf. chapitre
11). Cette diminution importante de la perme´abilite´ est provoque´e par la pre´cipitation
d’une phase argileuse (kaolinite) dans les chemins d’e´coulement du fluide. Ces analyses
ont des conse´quences importantes sur les proprie´te´s de stockage de tels re´servoirs. En
effet, l’injection massive de CO2 dans ces re´servoirs semble fortement compromise
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par la diminution importante de la perme´abilite´ locale qui limitera la propagation du
CO2 dans l’ensemble du re´servoir.
Les roches ultra-basiques
Les expe´riences re´alise´es sur les fritte´s de dunites (cf. chapitre 12) ont pre´sente´
des processus chimiques et des proprie´te´s hydrodynamiques inte´ressantes pour le sto-
ckage du CO2. En effet, au cours de ces expe´riences la pre´cipitation de carbonate
de magne´sium et de fer est mesure´e. La pre´cipitation de ces mine´raux est observe´e
comme e´tant la conse´quence de la dissolution des grains d’olivine et de diopside. Mal-
gre´ la pre´cipitation de magne´site, side´rite et meˆme de phyllosilicates, la perme´abilite´
de l’e´chantillon augmente au cours de l’expe´rience. L’utilisation du MET dans cette
e´tude a permis de comprendre ces processus. En effet, les grains de carbonate ont
e´te´ identifie´s dans les “dead-end”, c.a`.d. hors des chemins d’e´coulement principaux.
Par conse´quent, la perme´abilite´ des e´chantillons n’est pas affecte´e et au contraire
celle-ci augmente avec la dissolution des grains d’olivine et de diopside. Ce processus
permet d’envisager le stockage du CO2 via la pre´cipitation de carbonates dans des
roches ultra-basiques sans alte´rer les proprie´te´s hydrodynamiques du re´servoir. De
tels re´sultats permettent d’envisager de fac¸on durable l’injection de CO2 dans ce type
de roche et/ou l’utilisation de tels mine´raux (olivine, diopside, serpentine, . . . ) pour
colmater des fractures dans les roches de couverture.
Il est important de constater que l’ensemble de ces expe´riences apporte des in-
formations ne´cessaires a` la pre´vision d’un stockage a` long terme du CO2. En effet,
il a e´te´ possible de mesurer l’importance des mine´raux composant le re´servoir hoˆte.
Il a e´te´ de´montre´ que les re´servoirs de calcaire permettaient une grande capacite´ de
stockage sous phase aqueuse du CO2 mais que pre`s du puits d’injection la formation
de chemins pre´fe´rentiels d’e´coulements pouvait eˆtre observe´e et engendrer localement
de fortes augmentations de la porosite´ et de la perme´abilite´. Les re´servoirs gre´seux de
Pretty Hill semblent posse´der un pouvoir de carbonatation inte´ressant dans le cadre
d’un stockage mine´ral du CO2 mais la pre´cipitation couple´e de kaolinite affaiblie la
perme´abilite´ du re´servoir. De ce fait, une injection prolonge´e semble compromise et
un stockage global peu efficace. Les fritte´s de dunite ont permis de mettre en avant
une capacite´ importante de pie´geage sous forme mine´rale du CO2 tout en gardant
de bonnes conditions hydrodynamiques propices a` l’injection. Ne´anmoins, la perme´a-
bilite´ initiale k de ces roches peut eˆtre tre`s faible dans certains cas et l’injection
difficile.
Ces diffe´rences de re´actions s’expliquent principalement par la composition chi-
mique initiale des roches. Ne´anmoins, la structure de celles-ci ainsi que les conditions
d’injection (quantite´ de CO2, de´bit) peuvent avoir un roˆle tre`s important sur les
variations des proprie´te´s hydrodynamiques et la localisation des phe´nome`nes.
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Application a` la mode´lisation
Afin de mieux appre´hender les conse´quences de l’injection massive de CO2 dans un
re´servoir ge´ologique, il est donc important de s’inte´resser non seulement aux re´actions
fluide-roche mais surtout de comprendre les processus localise´s dans le temps et dans
l’espace.
Nous avons insiste´ au fil des chapitres sur l’aspect, tre`s important, d’une approche
expe´rimentale pour la compre´hension des processus re´actionnels induis par l’injection
massive de CO2 (dans des conditions repre´sentatives du stockage). Mais il ne faut pas
perdre de vue que l’objectif in fine de ces expe´riences est d’obtenir des parame`tres
utiles a` la mode´lisation a` grande e´chelle du stockage ge´ologique du CO2.
Dans le cadre du stockage ge´ologique du CO2, le proble`me d’e´chelle est incon-
tournable et reveˆt deux aspects. Le proble`me se place autant du point de vue de
l’espace que du temps. En laboratoire, les expe´riences sont mene´es a` des e´chelles
centime´triques, un pas conside´rable reste donc encore a` franchir pour approcher la
de´formation d’un re´servoir entier. De meˆme, les expe´riences de laboratoire durent au
plus quelques semaines voire quelques mois, alors que pour le stockage du CO2, des
pe´riodes de temps de plusieurs milliers d’anne´es sont a` conside´rer. Comment alors
e´tendre les re´sultats obtenus sur des e´chantillons centime´triques, pendant des expe´-
riences de quelques heures, a` des e´chelles de plusieurs kilome`tres, pour des temps de
plusieurs milliers d’anne´es ?
Fig. 12.2 – Sche´ma de la proce´dure de mode´lisation du stockage du CO2 dans un
re´servoir, incorporant la proble´matique du changement d’e´chelle
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Un de´veloppement the´orique est indispensable pour re´soudre ce proble`me de chan-
gement d’e´chelle spatiale et temporelle. Ces mode`les doivent prendre en compte, par
exemple l’effet me´moire mis en e´vidence dans nos expe´riences.
Afin de faire e´voluer les simulations nume´riques, les mode`les doivent prendre en
compte un certain nombre de parame`tres encore mal mode´lise´s comme par exemple
les he´te´roge´ne´ite´s structurales, les surfaces re´actives et leurs variations, la tortuo-
site´, et les lois de variations de perme´abilite´-porosite´ qui de´pendent des conditions
chimiques locales ou plus simplement du nombre de Damko¨ler local. Paralle`lement,
des simulations multi-e´chelles peuvent permettre de faciliter le changement d’e´chelle
global. La simulation a` l’e´chelle de l’e´chantillon avec une taille de maille de la taille
du pore peut permettre dans un premier temps de reproduire les observations expe´-
rimentales en introduisant les lois “k−φ” propose´es dans ce manuscrit. La re´solution
des e´quations dans chaque maille peut eˆtre faite via des mode`les nume´riques de´ve-
loppe´s a` l’e´chelle du pore comme par exemple celui de Flukiger and Bernard (2008).
Enfin, selon le sche´ma pre´sente´ en figure 12.2, les mode´lisations a` l’e´chelle d’une zone
pertinente du re´servoir (par exemple quelques me`tres, proche du point d’injection)
peuvent eˆtre de´veloppe´es avec une taille de maille du VER de l’e´chantillon et donc
utiliser directement les re´sultats expe´rimentaux. C’est effectivement dans cette zone
qu’un maillage fin s’impose.
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Abstract 
This study explores the dynamics of porosity and reactive surface area changes during porous limestone 
dissolution by CO2-rich water. The Sr and Ca concentrations in both the rock and the outlet solution are 
used to evaluate the reactive surface area changes of the two rock-forming calcites, i.e. micrite grains and 
sparite crystals, which have different trace element signatures. The geometric surface area measured with 
X-ray microtomography decreases slightly whereas the reactive surface area increases continuously with 
increasing porosity from 20.3 to 30.2 %. Surprisingly, changes in reactive surface areas are very different 
between the two calcites. The reactive surface area changes in the micrite are parabolic while the reactive 
surface area of sparite increases greatly. The numerical model HYTEC is used to model the change in 
reactive surface areas during the experiment. Different geometrical models are tested. The model based on 
spherical-grain dissolution and spherical-pore growth fails to reproduce the experimental results, while the 
sugar-lump model provides reasonable agreement with the experiment. 
Keywords 
Reactive surface area, Reactive transport, Modelling, Carbon dioxide, Dissolution, Limestone. 
1. Introduction 
Chemical reactions are common in geological reservoirs, and thus may induce mineral dissolution (or 
precipitation). Porosity increase associated with mineral dissolution is an important process in a range of 
geological settings and industrial applications including diagenesis, karst formation, well stimulation and 
carbon dioxide sequestration (e.g. Bachu and Adams, 2003; Holloway, 1997; Kaufmann and Braun, 
1999). Long-term sequestration of carbon dioxide (CO2) in geological formations is a current challenge, 
given the complexity and range of coupled thermal, hydrological, mechanical, and chemical processes 
involved. Among others, massive injections of CO2 into reservoirs may alter the geochemical equilibrium 
between rock-forming minerals and formation water. Changes in the solid phase volume lead to rock 
structure modifications, affecting both flow and transport properties of the porous media. Understanding 
the interplay between chemical reactions, rock geometry changes and fluid transport properties is critical 
to achieve better predictions of the CO2 fate in reservoir rocks. 
Chemical interactions between minerals and water are driven by chemical disequilibria that persist in the 
system. Dissolution occurs when fluids are undersaturated with respect to some minerals, i.e. the ionic 
activity product is lower than the equilibrium constant. During CO2 injections into host reservoirs, 
changes in chemical conditions can occur locally due to CO2 dissolution in the brine present in the 
reservoir. Coupled with other changes, e.g., temperature and fluid pressure, an increase in CO2 partial 
pressure (PCO2) favours particularly the dissolution of carbonate minerals (e.g. Stumm and Morgan, 2004). 
Thus, massive injections of CO2 into a carbonate host reservoir can induce strong dissolution of the matrix 
and porosity increase.  
Porosity changes can be calculated from the volumetric amount of dissolved minerals, which is closely 
related to mass balance. However, the description of macroscopic dissolution patterns is very complex, 
since they are influenced by several factors including rock heterogeneities, chemical reaction kinetics and 
mass transfer (e.g. Jamtveit and Yardley, 1997; Lichtner et al., 1997; Steefel and Lasaga, 1990). Thus, in 
some cases the porosity increase is uniform whereas in other cases, it is localised. As a consequence, flow 
and transport properties can be dramatically different. A number of experimental and theoretical studies 
have analysed the influence of dissolution processes on the physical and chemical properties of porous 
media (e.g. Fogler and Rege, 1987; Hoefner and Fogler, 1998; Noiriel et al., 2004; Schechter and Gidley, 
1969). For instance, leading mechanisms, such as pore coalescence (Schechter and Gidley, 1969) and 
formation of highly conductive flow channels (Daccord et al., 1993; Golfier et al., 2002; Renard et al., 
1998) involve particularly complex feedback effects. The Damköhler number (Da=kdL*/u, where kd is a 
first-order rate constant [s-1], L* is a characteristics length [m] and u is the fluid velocity [m.s-1]), account 
for the relative contribution of advective transport and chemical reaction in the mass transfer process. At 
high Da (far from equilibrium), dissolution tend to be dominated by wormhole formation. In contrast, at 
low Da (for example, when the fluid comes to equilibrium, the dissolution becomes more uniform (Golfier 
et al., 2002). 
While great progress has been made in the understanding of the coupling of chemical reaction kinetics and 
chemical mass transfer, many fundamental problems remain to be solved before long-term predictions can 
be envisaged. In particular, reactive transport models may fail to reproduce laboratory experiments or field 
observations when chemical and flow gradients are strong or the porous medium is heterogeneous 
(Glassley et al., 2002; Meile and Tuncay, 2006). Most reactive transport models follow a macroscopic 
approach, using equivalent properties averaged at the scale of a representative elementary volume (REV). 
This allows us to solve the mass and energy balance of the chemical system for a homogeneous mixture of 
liquid, solid phases, aqueous species and, possibly, gases. The pore structure geometry and the spatial 
arrangement of the different rock-forming minerals are often described in an abstract manner and the 
numerical models conceived at the macroscopic scale fail to describe the spatial arrangement of the rock- 
forming minerals and the pores. Thus, the influence of geometry is most likely underestimated in reactive 
transport modelling. Improvements in non-invasive 3D imagery allow predictions of macroscopic flow 
properties from microscopic image data (Bernard, 2005; Fredrich et al., 2006), but modelling of pore-scale 
reactive transport processes and upscaling them to a macroscopic scale is not yet common practice, 
despite some recent new developments (Flukiger and Bernard, 2008; Li et al., 2007; Li et al., 2008). Pore-
scale models are essential to bridge the gap between pore-scale observations and feedback mechanisms 
occurring in the macroscopic environment. Microscopic information is available, however, and some 
pore-scale processes can be taken into account in an integrated manner at the REV scale, i.e. the 
relationship between porosity, permeability and the liquid-exposed surface area of the matrix-forming 
minerals.  
The aim of this study is to understand the dissolution of a porous limestone which involves a significant 
change in the reactive surface area as well as in the hydrodynamic properties of the medium including 
porosity and permeability. All these properties are closely linked to the coupled chemistry-transport 
processes and the modelling therefore requires a fully coupled approach. Experimental work was carried 
out to provide datasets, according to a methodology combining chemical analyses of the fluid, chemical 
characterisation of the solid rock, continuous measurements of the permeability and periodic 
characterisation of the sample geometry by non-invasive X-ray microtomography. Measurements of major 
and minor elements both in the solid rock and the outlet solution are used to quantify reactive surface area 
changes for the two rock-forming calcites, i.e. sparite crystals and micrite grains. The reactive transport 
code HYTEC was used to model the experiment, and different models for reactive surface area evolution 
were examined. 
1.1. Surface areas of rocks 
The reactive surface area is an important parameter, because the mineral-fluid interface partially controls 
the kinetic behaviour in many geological systems. Thus, the characterization of reactive surface area 
changes resulting from dissolution or precipitation is a prerequisite to accurate modelling of reactive 
transport in porous media. Let us consider the dissolution of calcite, for which it is generally admitted that 
the equation describing the dissolution rate is (Lasaga and Kirkpatrick, 1981): 
)1( calr kSr Ω−××=        (Eq. 1) 
with r is the calcite dissolution rate (mol.s-1), Sr the reactive surface area of the mineral (m2), k the overall 
kinetic dissolution rate (mol.m-2.s-1) and Ωcal the calcite saturation index. It is worth noting that, in 
numerical simulations, the surface area often refers to a specific surface area, i.e. one that is normalized to 
a volume of water (m2.m-3). Far from equilibrium and in the absence of inhibiting species, k can be 
described following Plummer et al. (1978):  
321 2 kakakk COH ++= +        (Eq. 2) 
with ai the activity of the species i, k1, k2 and k3 the kinetic rate constants equal to 5.12 10-1, 3.45 10-4 and 
1.19 10-6 mol.m-2.s-1 respectively at 25°C. Far from equilibrium and at low pH, the dissolution rate 
depends essentially on the pH and the reactive surface area.  
In the absence of mass transfer changes (i.e., the mass transfer is in steady-state), a change of the 
dissolution rate is possible due to the variation of the reactive surface area, as chemical reactions proceed. 
The problem is that the reactive surface area on minerals is generally not directly measurable. Moreover, 
as dissolution occurs at selected sites on the minerals, the reactive surface area may be smaller than the 
geometrical surface area (Helgeson et al., 1984). That is why this parameter is often used as a fitting 
parameter in reactive transport codes (Brosse et al., 2004). Nevertheless, the reactive surface area can be 
estimated from phenomenological or empirical laws, even if the choice of an adequate surface model is 
still a matter of debate (Gautier et al., 2001; Lüttge et al., 2003). Most of the models are based on total 
surface area measurements based on gas adsorption (Brunauer et al., 1938) or on geometrical 
constructions (Canals and Meunier, 1995; Colon et al., 2004; Le Gallo et al., 1998). Measurements of the 
surface area by vertical scanning interferometry, atomic force microscopy, laser confocal microscopy or 
X-ray tomography are sometimes proposed (e.g. Fredrich et al., 1993; Lüttge et al., 2003; Noiriel et al., 
2004; Shiraki et al., 2000). However, the applicability of the experimental values in reactive transport 
models is limited, since the geometrical surface area strongly depends on the scale at which the process is 
observed. Nevertheless, expressions based on geometrical constructions remain the most practical to 
compute surface area changes in geological systems by modelling. 
A number of different models based on geometrical constructions have been proposed to relate changes in 
mineral concentration (or porosity) to changes in reactive surface area (Emmanuel and Berkowitz, 2005; 
Lichtner, 1988). The simplest representation of a porous medium is a package of spherical grains. If it can 
be assumed that the porous medium is composed of floating spherical grains, the reactive surface area can 
be expressed by:  
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where C is the mineral concentration, C0 is the initial mineral concentration and Sr0 the initial surface area. 
This model assumes a homogeneous decrease of the grain size with dissolution. Alternatively, it can be 
assumed that the porous medium is represented by floating spherical pores. Thus, an increase of the 
reactive surface area with dissolution is expected, according to the following law: 
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A porous medium can also be represented as a cluster of particles, which dissociate as dissolution 
progresses, exactly as a sugar lump in a cup of coffee. This process is presented in Fig. 1, showing three 
steps: (a) the initial, aggregated medium of surface area Sr0, (b) dissociation of the particles causing a 
significant increase of the surface area, (c) dissolution of the individual particles whose surface area 
decreases with time. According to this model, the reactive surface area can be expressed by: 
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where Srm is the maximum surface area given by the sum of the surface areas of all individual particles, n1, 
n2 and n3 are empiric coefficients that depend on the geometry of the aggregate. For spherical grains, 
coefficient n3 is equal to 2/3.  
More complex models have also been proposed in the literature. However, the equations presented above 
already show the possible diversity among representations of reactive surface areas which can evolve in 
opposite ways. Although some authors have compared the results of experiments made with different 
models (Colon et al., 2004), the number of experimental studies remains small. Therefore, an effort should 
be made to identify the behaviour of reactive surface areas in natural systems and evaluate their impact on 
reactive transport. 
2. Materials and methods 
2.1. Rock sample 
The rock is an Upper Miocene limestone, which was sampled in a borehole drilled in the Campos Basin in 
Mallorca (Balearic Islands, Spain). It is a pelsparite composed of round micritic peloids separated by 
secondary microsparitic cement (Fig. 2). The mineralogical composition of the sample was determined by 
X-ray diffraction (XRD). Only calcite was detected, but two different calcite morphologies were observed 
within the rock. Micrite is a microcrystalline calcite essentially composed of peloids and micritized 
fossiliferous material. Sparite is a granular palissadic and blocky calcite cement that probably formed 
through recrystallization of micrite mud and filling of primary interparticle pores. The proportions of 
micrite and sparite were estimated on a thin section to be around 60 % and 40 %, respectively. The 
porosity is a moldic secondary porosity that was formed by selective leaching of peloids, suggesting a 
porosity inversion process during diagenesis. Triple-weight porosity measurements give the rock a total 
porosity φ of 15.8 %, a connected porosity φc of 8.9 %, and a non-connected porosity φnc of 6.9 %. 
2.2. Flow-through experiment 
The fluid-flow apparatus is shown in Fig. 3. A cylindrical sample, 9 mm in diameter and 15 mm in length 
was prepared for the flow-through experiment. The core was silicon-coated and jacketed with a Teflon® 
membrane to seal its periphery. Then the sample was placed in the flow-through cell and saturated with 
water under vacuum. 
The experiment was conducted at room temperature (about 20°C) during 15 hours. The inlet fluid used in 
the experiment was a 0.010 ± 0.001 mol.l-1 NaCl solution prepared from reagent-grade NaCl diluted in 
deionised water. The fluid, initially degassed, was maintained during the experiment at equilibrium with 
CO2 at a partial pressure of 0.10 ± 0.01 MPa using a back-pressure regulator. The sample was subjected to 
the acidic fluid flow at a controlled flow rate of 100 cm3.h-1 (2.78 10-8 m3.s-1) by a dual-piston pump. 
During the experiment, the confining pressure was maintained at the same fluid pressure at the sample 
inlet. The pressure at the inlet was measured with a Keller® sensor in the range of 0-0.3 ± 0.00015 MPa. 
At the outlet, the pressure was kept constant at about 0.13 MPa by a back-pressure regulator to avoid CO2 
degassing in the circuit. At the inlet, the pH in the fluid was recorded continuously to detect potential CO2 
saturation changes (pH = 3.9 ± 0.1). The different parameters were recorded continuously by a Keithley 
KPCI-3116 acquisition card monitored with a Labview® program.  
Permeability measurements were conducted by measuring the pressure difference ΔP between the sample 
inlet and outlet. According to Darcy’s law, ΔP is directly related to the permeability of the sample, k, by: 
)/( PSQLk Δ×××−= μ       (Eq. 6) 
where L is the length of the sample in the flow direction (m), S is the section of the sample (m2) Q the 
volumetric flow rate (m3.s-1), and μ is the dynamic viscosity of the fluid (kg.m-1.s-1). Permeability values 
are reported in Darcy units (1 D ≈ 0.987 10-12 m2). 
2.3. X-ray microtomography  
The geometry of the sample was characterized by X-ray microtomography (XMT) at the European 
Synchrotron Radiation Facility ID19 beamline (Grenoble, France). The XMT method is based on a 3D 
reconstruction from a thousand 2D radiographs of the X-ray attenuation properties of the various materials 
forming an object. As air and calcite in the rock have different elemental compositions with distinct 
atomic mass, their attenuation properties are different. Therefore, they can easily be differentiated on the 
radiographs, and thus on the 3D images. However, the two calcite phases (i.e. micrite and sparite) are not 
clearly distinguishable because they have approximately the same density and chemical composition.  
The optical system used in the experiment provides a spatial resolution of 4.91 µm (pixel size) for an 
optical resolution of 6 µm. One thousand and two hundred projections (radiographs) of the sample were 
taken every 0.15 degree for an angle θ ranging from 0 to 180 degrees, as the specimen sat on a rotation 
stage. Three data sets were collected, before the experiment (time t0), after 9 hours of the flow-through 
experiment (t1) and at the end of the experiment, i.e. after 15 hours (t2). As the camera field is shorter than 
the height of the sample, only the upper part close to the inlet was scanned. Volume reconstruction was 
done with a back-projection algorithm (Herman, 1980). The reconstruction provides 3D images of the X-
ray absorption by the different materials in the sample. Each data set is 2048 × 2048 × 1728 voxels. A 
voxel is defined as a pixel cubed and is represented as a volume of 4.91 × 4.91 × 4.91 µm3. A more 
detailed description of the XMT acquisition procedure and image processing can be found in Noiriel et al. 
(2007). 
2.4. Analysis of 3D geometry with X-ray microtomography 
By using appropriate image processing it is possible to accurately quantify parameters characterizing the 
sample geometry, i.e., porosity distribution, pore connectivity and geometric surface area of the fluid-rock 
interface. To do this, the images must be segmented; that is, the voxels belonging to the pore space must 
be distinguished from those belonging to the solid matrix. As data are noisy, a simple segmentation based 
on a threshold value would lead to significant errors. Thus, a segmentation technique based on region 
growing was preferred (Gonzales and Woods, 1992). Before the segmentation procedure, the data sets 
were normalized through a linear interpolation procedure to achieve consistency within a dynamic range 
of intensity values on the different images. The noise was reduced by running a 3D median filter. Then, 
the different parameters for segmentation were chosen by visual inspection of the grey-level histogram, 
and the results were validated by comparison of the segmented volumes with the grey-scale ones. During 
the whole segmentation procedure, the parameters were kept constant for each data set to ensure a better 
representativeness of the results.  
After segmentation, the total porosity of the sample φ  is simply the ratio of the pore space to the total 
number of voxels. The local porosity )(zφ can also be calculated for each slice along the flow axis. The 
surface area (m2) of the porous medium is defined as the number of fluid-rock edge pixels Npix multiplied 
by the pixel surface area (Spix = 4.91 × 4.91 µm2). The geometric surface area normalized to the volume of 
the porous medium is defined by: 
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with VT the volume of the sample. Here,  (m2.m-3) denotes the geometric surface area of both 
connected and non-connected pores for micrite and sparite. The geometric surface area used in numerical 
models is often expressed as a function of the mineral volume (or mass) or of the pore volume. The 
geometric surface area is related to the pore volume by: 
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2.5. Measurement of major and minor elements by ICP-AES and ICP-MS 
Concentration of Ca, Mg, Na, K and Si in the outlet solution was measured by inductively coupled plasma 
atomic emission spectroscopy (ICP-AES), whereas Sr, Ba, Li, B, Mn, Rb elemental composition was 
measured by inductively coupled plasma mass spectroscopy (ICP-MS). Aqueous samples were acidified 
with nitric acid (pH < 2) prior to analysis. Calibration standards were prepared from commercial stock 
solutions. Sample spike and replicate analyses were performed to ensure accuracy and precision of the 
analyses. The calibration was verified continuously with a standard solution to monitor the instrument 
performance. The accuracy of the measurements is less than 2 %.  
The porosity changes were estimated from Ca amounts removed by the fluid flowing through the sample. 
Because the rock consists almost entirely of calcite, the porosity at time ti is given by: 
( ) dtVQt i
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with φCa the sample porosity calculated from chemical analyses,  the initial sample porosity (at t0), υcal 
the molar volume of calcite (m3.mol-1), ΔCa the variation in calcium concentration between the inlet and 
0φ
the outlet of the sample (mol.m-3). The chemical flux (mol.s-1) of the species Ci released by the sample is 
given by: 
iCΔ×= QF iC         (Eq. 10) 
with ΔCi the variation in Ci concentration between the inlet and the outlet of the sample (mol.L-3). 
2.6. Secondary ion mass spectroscopy and ion microprobe analysis 
The distribution of the minor element (Mg) and trace elements (B, Mn, Fe, Sr, and Ba) in the micrite 
grains and the sparite cement are determined by secondary ion mass spectrometry (SIMS) technique, using 
a Cameca IMS6f instrument. Sputterization of a gold-coated sample by a primary beam of 16O- ions yields 
secondary ions which are analysed in the mass spectrometer. The primary beam is accelerated by a total 
field of 17 kV for a total intensity of around 100 nA, and rastered over a 50 × 50 µm wide surface, 
resulting in a flat-bottomed crater in the analysed area. Secondary ions collected through the immersion 
lens are subsequently filtered in position using a transfer lens and field aperture settings. The resulting 
analysed area is 15 µm in diameter. Isobaric polynuclear interferences are resolved by using high-energy 
ions (120 eV for 44Ca+ and 88Sr+, 60 eV for 11B+, 12C+, 26Mg+, 55Mn+, 54Fe+, and 138Ba+). Ion counting is 
performed sequentially with counting times ranging from 5 to 20 s, with 3 or 4 sequences in each analysis. 
A two-step data reduction process is applied to raw data. Intensity ratios with 44Ca+ as the internal 
standard are derived by interpolation for signal-drift correction and later transformed into atomic ratios 
using external standards. The element concentration was computed by normalization of the sum of oxides 
to 100 % because all major elements were analysed. The main external standard was a calcite sample 
(Iana9), displaying chemical heterogeneity of less than 2 % for most elements (8 % for iron). In addition, 
an aragonite grain was used as standard for C, Mg, and Sr. The composition of calcite Iana9 was 
determined by instrumental neutron activation analysis and its homogeneity checked by SIMS. 
Specifically, the boron concentration was derived from SIMS analyses by comparison with silicate glasses 
and must be considered as semi-quantitative. The analytical accuracy determined from counting statistics 
and sequence repeats ranges from 0.5-2 % for B, Mg and Sr, to 2-3 % for Mn and Fe and to 2-6 % for Ba. 
3. Results  
3.1. Minor and trace element chemistry of the rock sample 
SIMS analyses show that the abundance of minor and trace elements allows us to distinguish micrite from 
sparite, which have different chemical signatures. The partitioning of minor and trace elements between 
the two calcites depends on the crystallization conditions, such as temperature, precipitation rate, lattice 
structure of the element, growth step and various features of water composition, e.g. ionic strength and 
residence time (Plummer, 1977; Reeder, 1996). 
The results of the SIMS analysis of various calcite grains are presented in Table 1. Abundance of Sr, B, 
Fe, Mg and Ba appears particularly discriminatory between the two calcites, while Mn concentrations 
overlap substantially. In particular, the sparite is the one most enriched in Sr, whose concentration is 9 
times higher than in micrite. The strontium is incorporated into the calcite through substitution for Ca2+ in 
the lattice (Pingitore et al., 1992), forming a dilute solid solution. On the other hand, the micrite is more 
enriched in B, Fe, Mg and Ba, and displays more heterogeneous distribution for all analysed elements.  
The Ca concentration close to 40 103 ppm indicates a relative purity of the sparite calcite, whereas the 
lower abundance of Ca in the micrite suggests that this phase contains a small proportion of minerals that 
differ from calcite. Observations by Scanning Electron Microscopy (SEM) show that the residues are 
predominantly clay minerals, which are common in micrite. Compared to calcite, some elements may be 
preferentially incorporated in the clay structure, because of the ionic substitutions that may occur in the 
octahedral and tetrahedral sheets, or in the interlayer of the clays. Energy Dispersive X-Ray Spectroscopy 
(EDX) analysis indicates that the clay minerals are enriched in Fe and K. In addition, cations such as B3+, 
Ca2+, Na+, Mg2+, Ba2+or Rb2+ can also be found in the interlayer (Meunier, 2005; Velde, 1995). It is worth 
noting that Ba may be ubiquitous in calcite and clay minerals, but it is not possible to measure its 
concentration in each mineral.  
The minor and trace elements are incorporated into calcite to form a solid solution. Assuming that Ca, Sr 
and Ba elements exist only in the calcite lattice, the two calcites can be defined as calcite - SrCO3 - BaCO3 
solid solutions with the formula: . Then, the composition of the two calcites is 
determined, i.e.  for sparite, and  for 
micrite. 
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3.2. Porosity and permeability changes 
The initial porosity of the sample φ0 is determined from XMT at t0. Values of porosity calculated from the 
mass balance (Eq. 9) and XMT are reported in Fig. 4a, as well as the permeability. The porosity 
determined by XMT increases from 20.3 % at t0, to 24.7 % and 30.2 % at t1 and t2, respectively. The 
XMT-measured porosity is in good agreement with the porosity calculated from the mass balance, which 
reaches 25.3 % and 29.7 % at t1 and t2, respectively. The local porosity change along the flow axis is also 
computed, by calculating averaged porosity for each 3D image cross-section normal to the flow direction 
(Fig. 4b). As shown in Fig. 5, dissolution occurs in areas where the pore connectivity is the highest, and 
the variable porosity distribution reflects the spatial heterogeneities initially present in the rock. In 
addition, porosity changes are not evenly distributed, and the porosity increase is slightly higher near the 
sample inlet (Fig. 4b). Indeed, both the saturation index and the pH increase in the sample as the reaction 
progresses toward equilibrium, and the dissolution rate of calcite progressively decreases, which explains 
why the porosity increase is higher close to the inlet. 
The permeability increases from 220 to 680 mD between t0 and t1. The increase is stronger at the 
beginning of the experiment and becomes more progressive. A large increase is observed after 8.5 hours 
of experiment, probably indicating the breakthrough of the dissolution front. A great permeability increase 
is also observed during the re-saturation of the sample after t1, which is probably due to sample damage. 
Thus, the precision of the sensors did not enable to measure k between t1 and t2. Micrite grain unhooking 
and displacement was, in fact, observed in some pores. 
3.3. Solution chemistry  
The chemical composition of the outlet solution is directly related to the relative contribution to the 
dissolution process by the sparite and the micrite. The temporal evolution of the concentrations in the 
outlet solution during the dissolution experiment is presented in Table 2. The outlet solution 
concentrations change with time according to two distinct trends. The concentrations of dissolved Ca, Mg 
and Sr increase throughout the experiment, whereas the concentrations of Ba and Rb decrease (Fig. 6). 
The pH rises to 5.6 ± 0.1 at the sample outlet. The outlet solution remains highly undersaturated with 
respect to calcite; the saturation index of calcite Ωcal calculated using CHESS (van der Lee, 1998) from 
the Ca concentration at the sample outlet varies between -2.4 and -1.8.  
3.4. Surface area changes 
3.4.1. Geometric surface area 
Measurements of the geometric surface area with XMT do not reveal any major changes in the fluid-rock 
interface area with time. The weak point in the XMT method is that the surface areas of micrite and 
sparite cannot be distinguished on the 3D images, and the geometric surface area represents the whole 
surface area of the void-mineral interface. The geometric surface area  related to the pore volume 
decreases from 120.1 at t0 to 94.8 and 75.4 m2.l-1 at t1 and t2, respectively. These changes are explained by 
a decrease in calcite mass and an increase in the pore volume as porosity increases. The changes in 
geometric surface area  are small, from 24.0 at t0, to 23.1 and 22.5 m2.l-1 at t1 and t2, respectively. 
These results indicate that the fluid-rock interface area hardly changes at all. 
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Observations of the XMT images reveal that the pore-size of sparite crystals increases, whereas the pore-
size of micrite grains decreases (Fig. 7a,b,c). As a first approximation, micrite grains can be viewed as 
spheres whose radius decreases and the sparite crystals as volumes surrounded by spherical pores whose 
radius increases (Fig. 7d). Pore smoothing and connectivity also increase, which explains why the overall 
geometric surface area decreases while the pore size increases.  
3.4.2. Reactive surface area 
An increase of Ca released at the sample outlet indicates an increase in the overall calcite dissolution rate 
with time. With a constant flow rate, only two mechanisms can cause changes in the concentration and 
flux of Ca at the sample outlet. The first one is the kinetics of calcite dissolution (Eqs. 1 and 2), which 
depends on the saturation index of the solution, pH, PCO2, catalyser and inhibitor effects, and reactive 
surface area. The second is the mass transfer of the elements, which depends on advection, dispersion and 
diffusion. Changes in porosity can affect transport by changing the flow paths and the local fluid 
velocities. However, if mass-transfer changes affected the chemical flux, the Ca, Sr and Ba concentrations 
would change in the same proportions. But Ca, Sr and Ba concentrations vary non-proportionally during 
the experiment (Fig. 6). Changes in the Sr:Ca and Ba:Ca concentration ratios in the outlet solution indicate 
that the dissolution rates of micrite and sparite are different in time, which cannot be attributed to mass 
transfer effects but to chemical processes. Assuming that the changes in porosity and permeability do not 
notably affect the mass transfer in the sample (i.e., the mass transfer is in steady-state) and that the two 
calcites theoretically obey the same kinetic dissolution law, changes in Ca and trace-element 
concentrations can only be attributed to changes in the reactive surface area of micrite and sparite. A 
decrease in Ba, B and Rb may indicate that the reactive surface area of micrite decreases, while a large 
increase in Sr concentration may suggest that the reactive surface area of sparite increases. 
It is difficult to measure the absolute size of the reactive surface area by chemical analysis, because the 
rate of calcite dissolution varies as long as calcite is being dissolved in the sample and the local pH and 
saturation index change. Nevertheless, it is possible to determine the variations of the reactive surface area 
with time. The changes in Ca and Sr concentrations in the outlet solution are distinctly different, denoting 
that the contributions by micrite and sparite to the overall dissolution differ. The proportion of micrite and 
sparite surface area that contributes to the chemical reaction can be deduced from the chemical 
composition of the two solid solutions forming the sparite and the micrite, by solving the system of 
equations: 
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where x and y are the fraction of micrite and sparite reactive surface area involved in the chemical 
reaction, respectively; , ,  are the concentrations of calcium released by the micrite, )(Ca mic )(Ca spar )(Ca tot
the sparite and the outlet solution, respectively, and , ,  are the concentrations of 
strontium released by the micrite, the sparite and the outlet solution, respectively. 
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Results are shown in Fig. 8a. At the beginning of the experiment, the reactive surface area of the micrite 
contributes 96 % to the reaction, for only 4 % of the reactive surface area of the sparite. In other words, 96 
% of the calcium flux (FCa(tot)) in the outlet solution come from micrite dissolution, and only 4 % from the 
sparite. The contribution by the micrite reactive surface area to the reaction decreases progressively 
whereas the sparite contribution increases. At the end of the experiment, the surface area of micrite 
contributes 37 % to the reaction, for 67 % of the sparite surface area. The flux of Ca from micrite  
and sparite  are given by: 
Ca(mic)F
Ca(spar)F
Ca(tot)Ca(mic) FxF =        (Eq. 12) 
Ca(tot)Ca(spar) FyF =  
The results are presented in Fig. 8b. Changes in fluxes are directly related to the changes in the reactive 
surface area of micrite and sparite.  increases during 5 hours and then decreases, indicating that the 
changes in reactive surface area of micrite are parabolic in time.  increases continuously after 1 
hour of the experiment, from 1.16 10-9 to 3.49 10-8 mol.s-1, indicating a large increase in the reactive 
surface area of sparite.  
Ca(mic)F
Ca(spar)F
4. Numerical modelling of reactive transport 
A numerical model was used to resolve the reactive transport problem discussed above, by integrating a 
quantitative analysis of the reactive surface area changes. The simulations were performed using HYTEC, 
a reaction-transport numerical code (van der Lee et al., 2003). The code is based on the resolution of 
coupled equations describing mass conservation and solute transport. It provides feedback on the 
influence of porosity changes on permeability, reactive surface area and diffusion coefficient changes. 
Possible chemical reactions include surface complexation, cation exchange, and precipitation / dissolution 
of minerals (in equilibrium or according to kinetic laws). Different surface models (Eqs. 3 to 5) are used to 
investigate the effects of variable reactive surface areas on reactive transport. 
The system consists of a one-dimensional parallelepiped column, 15 mm in length, representing the 
limestone sample. The column is discretized into 15 regularly spaced grid blocks. The volume of the 
column is set at that of the cylindrical sample (954 mm3). Thus, the domain has a dimension of 15 × 0.064 
mm2 (× 1 m in the third dimension). A flux-segment is defined at the outlet of the column in order to 
calculate the chemical flux  (mol.s-1) of the different species through the surface of the modelled 
domain. 
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The column represents a porous limestone with a porosity of 20.3 % and a hydraulic conductivity of 2.2 
10-3 m.s-1. The limestone is composed of two different calcite solid solutions with the chemical 
compositions of micrite and sparite (see section 3.1). The two calcite-SrCO3-BaCO3-minerals are 
introduced into the CTDP (Common Thermodynamic Database Project) thermodynamic database (van der 
Lee and Lomenech, 2004; van der Lee, http://www.ctdp.ensmp.fr, 2004). The thermodynamic equilibrium 
constant of these new minerals is set equal to the calcite equilibrium constant, as the two solid solutions 
have low Sr and Ba contents. This assumption is valid under highly undersaturated conditions, while 
dissolution of the calcite solid solution is congruent, i.e., one mole of dissolved  
mineral produces 1-x-y, x, and y moles of Ca, Sr and Ba, respectively. An artificial, non-reactive tracer is 
also added to each of the two calcites to distinguish the concentrations of Ca, Sr and Ba released by the 
micrite from those released by the sparite during congruent dissolution of the two solid solutions. The 
tracer does not affect the thermodynamic equilibrium or kinetic law.  
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The initial fluid in the column is in equilibrium with calcite at atmospheric partial pressure of CO2 (PCO2 = 
10-4.5 MPa, pH = 8.32). The inlet fluid is water + 0.01 M NaCl equilibrated with 1 bar partial pressure of 
CO2 (PCO2 = 0.1 MPa). The fluid is injected at a constant flow rate (Q = 100 cm3.h-1), corresponding to a 
Darcy flux boundary condition of 4.4 10-4 m.s-1 at the column inlet. Consequently the system is highly 
advective. The diffusion coefficient of the aqueous species is 7.9 10-10 m2.s-1, which corresponds to the 
diffusion coefficient of Ca2+ in water (Li and Gregory, 1974). The longitudinal dispersivity is set at 0.1 
mm. 
Mineral dissolution is considered kinetically constrained (Eq. 1). The kinetic-rate formulation by Plummer 
et al. (1978) (Eq. 2) is used for both micrite and sparite. The changes in reactive surface area of micrite 
and sparite were modelled. A total of three simulations were carried out with different reactive surface 
models. The first model represents a constant reactive surface area. The second one is based on spherical 
grain reduction and spherical pore growth (Eqs. 3 and 4). The third is a “sugar-lump” model (Eq. 5). The 
simulations are run for 15 hours. In order to check the effects of reactive surface area changes, the 
porosity and permeability are kept constant during the simulations in order to separate the effect of 
reactive surface area changes from the possible feedback effect due to porosity and permeability changes. 
A first attempt is to reproduce the available experimental observations, i.e. the composition of the solution 
at the outlet, the chemical flux and the variation of reactive surface area for both micrite and sparite. 
4.1. Constant-surface area model 
The first simulation was run assuming that micrite and sparite have constant reactive surface areas. In 
order to fit the experimental concentration and flux at the beginning of the flow-through experiment, the 
size of reactive surface area Sr0 was initially adjusted to 6.50 m2.l-1 for micrite and 0.25 m2.l-1 for sparite. 
As determined from the experiment, micrite represents 96 % of the total surface area and sparite 4 %. 
Because the limestone consists of 60 % micrite and 40 % sparite (see section 2.1), the reactive surface 
area normalized to the mineral volume is equal to 5.42 m2.l-1 and 0.31 m2.l-1 for micrite and sparite, 
respectively. 
Results are presented in Fig. 9. Initial concentrations and flux are well reproduced for Ca and Sr, but 
overestimated for Ba. However, Ba cannot be considered a reliable tracer of the calcite dissolution in the 
micrite, because a significant amount of Ba can be associated with the clays, whose dissolution rate is 
about 10-6 times lower than that of calcite under acidic conditions (Köhler et al., 2003). Consequently, 
micrite may contain less Ba in the calcite lattice than previously assumed (see section 3.1). 
Steady-state dissolution rates are achieved rapidly because the reactive surface area neither increases nor 
decreases with dissolution. As a result, the concentrations and fluxes are constant with time. Thus, the 
constant-surface area model is unable to reproduce the experimental observations.  
4.2. Spherical-grain-and-pore model 
The second simulation was run under the hypothesis that micrite can be approximated by spherical grains 
and sparite by crystals surrounding spherical pores. The size of the reactive surface area is initially kept at 
6.5 m2.l-1 for micrite and 0.25 m2.l-1 for sparite. Equations 3 and 4 describe the changes in reactive surface 
area of the spherical micrite grains and the spherical pores surrounding the sparite, respectively. The 
reactive surface area of micrite decreases as dissolution occurs, whereas the reactive surface area of 
micrite increases. As shown in Fig. 10, this geometrical model also fails to reproduce the experimental 
results. The decrease in micrite and increase in sparite reactive surface areas are both too weak. As the 
participation of the micrite surface area is dominant in the overall reaction, Ca and Sr concentrations at the 
outlet decrease continuously instead of rising.  
4.3. Sugar-lump model 
A best fit of the measured Ca and Sr concentrations and flux is obtained by the sugar-lump model. The 
size of the reactive surface area is initially the same as previously. Coefficients Srm, n1, n2 and n3 in 
equation 5 are equal to 29, 1.0, 2.0, 0.9 for sparite and to 9.0, 0.8, 5.0, 1.7 for micrite, respectively. The 
results, presented in Fig. 11, are in good agreement with the experimental Ca and Sr concentrations at the 
sample outlet, even if second-order variations cannot be reproduced. The reactive surface area of the two 
calcites doubles during the experiment, from 6.75 m2.l-1 (t0) to 12 m2.l-1 (t2). The micrite reactive surface 
area first increases from 6.5 to 8 m2.l-1, and subsequently decreases to 5 m2.l-1. The sparite reactive surface 
area increases from 0.25 to 7 m2.l-1. The sugar-lump model is able to reproduce the large increase in 
reactive surface area of sparite and the parabolic variation in reactive surface area of micrite. 
5. Discussion 
The micrite reactive surface area is 17 times greater than that of sparite at the beginning of the experiment. 
This difference may stem from the grain size in the two calcites (Fig. 2b): the smaller the grain size, the 
higher the reactive surface area (Hodson, 2006). Moreover, the micrite displays higher interparticle micro-
porosity than the sparite, so that the surface area in contact with the fluid may be larger. 
There is a great difference between the geometric surface areas measured by XMT and the reactive 
surface areas determined from chemistry. For instance, the reactive surface area of both calcites doubles 
during the experiment, whereas the geometric surface area decreases. It is not surprising that Sr and  
are different, because, generally, the whole surface area is not reactive. However, it was not expected that 
 would be higher than Sr. There are two possible reasons for this difference. Firstly, the fact that 
XMT is used here to measure the whole surface area of the pores (i.e. surface area of both connected and 
unconnected pores), which is greater than the surface area in contact with the flowing aqueous phase. 
Although a method has already been developed to distinguish a reactive from a non-reactive surface area 
in the use of XMT (Noiriel et al., 2005), the procedure involves a precise 3D registration of the different 
images in a common coordinate system. In this study, the method failed to give accurate results because of 
the strong rock heterogeneity. Secondly, XMT is not able to capture the geometry at the micro-scale 
because of its weak spatial resolution. Thus, the individual sparite and micrite crystals, the grain 
boundaries and the micro-porosity are not distinguishable on the images. Processes responsible for 
reactive-surface area changes may be active at a scale which is smaller than what can be measured with a 
resolution of about 5 µm using XMT. 
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Reactive transport simulations demonstrated that the spherical-grain-and-pore model failed to describe the 
experiment, whereas the sugar-lump model produced the best fit of the experimental data. The spherical-
grain-and-pore model was unable to reproduce the large changes in the reactive surface areas of micrite 
and sparite, while this model seems to be more realistic in representing the mineral distribution within the 
rock using XMT (Fig. 5). Colon et al. (2004) also reported a greater increase in reactive surface area than 
predicted with a geometric model of packed spheres during a Fontainebleau sandstone dissolution 
experiment. The authors attributed the differences to the roughness of the quartz grains and the opening of 
new pore voids. Despite the smoothing of the euhedral sparite crystals observed in our experiment, which 
aims at decreasing Sr, the substantial increase in pore connectivity may explain the observed large 
increase. The connectivity increase can be observed at two scales: (1) between two pores (Fig. 5) and (2) 
inside a pore. Indeed, the micro-porous boundaries between sparite crystals can be progressively invaded 
by the flowing fluid as dissolution occurs, thus progressively dislocating the crystals and increasing the 
reactive surface area. Taking this process into consideration, the sugar-lump theory appears well suited to 
describing the dissolution process in both micrite and sparite (Fig. 1) when the processes are studied at the 
micron scale.  
6. Conclusion 
The relation between the increasing dissolution rate of two types of calcite, namely micrite grains and 
sparite crystals, and the time of chemical alteration was investigated in a porous limestone during an 
acidic-water flow-through experiment. Measurements of some minor and trace elements both in the 
minerals and the outlet solution appear to be useful to better understand the fluid-rock interactions in 
multi-mineral rocks. The results show the kinetic control exerted by the calcite reactive surface area of the 
overall dissolution rate, while the permeability increase and flow localisation seem to have negligible 
effects on the mass transfer process within the rock.  
The calcite grain size, the mineral spatial distribution and the pore connectivity strongly influence the 
reactive surface area changes during the dissolution experiment. The Damköhler number can also 
certainly influence the geometric surface area by influencing the size and number of new dissolution 
pathways that were developed within the sample. The micrite reactive surface area exhibits parabolic 
changes, whereas that of sparite greatly increases with time. Although a geometric surface area 
determined by XMT and one determined from chemistry measurements are different and not correlated, 
the XMT method is useful for observing geometry changes and interpreting the experimental results.  
The results underline the problem of the applicability of geometrical models to computing surface area 
changes in natural systems. Predictions based on ideal spherical-grain and spherical-pore geometries fail 
to reproduce experimental data, even if this model seems to give the best representation of the porous 
sample geometry at the scale of XMT observation. Processes responsible for reactive surface- area 
changes may act at a scale smaller than what can be measured with the XMT resolution. A good fit of the 
experimental data is obtained with a sugar-lump model. The sugar-lump representation is coherent with 
the SEM observations at the microscopic scale. Boundaries between sparite crystals, whose surface area is 
not measurable with XMT, can greatly increase the reactive surface area as fluid progressively invades the 
initially non-connected porous network. 
This study highlights the need for future experimental and numerical studies in the field of reactive 
transport. The results have important implications for the interpretation and modelling of reactive surface 
area changes during reactive transport. They suggest that the variations in reactive surface area of minerals 
can significantly influence the reactive transport properties within a rock, but these variations are more 
complex than what might be deduced from a simplified geometric assemblage. However, this experiment 
only constitutes a first approach with such limitation of sample scale and time duration inherent to 
laboratory experiments. It would be interesting to follow reactive transport and reactive surface area 
changes on the long range, particularly close to the equilibrium, where calcite precipitation can be 
expected. The upscaling of reactive surface areas from the microscopic to the macroscopic scale remains 
also a matter of debate. The next step is connecting microscopic scale reactive transport modeling to the 
XMT data, in order to quantify the effective surface of reaction (Noiriel et al., 2004), since surface area 
distributed along major flow pathways will be more important than surface area in either disconnected 
pores or in smaller pathways that do not accommodate as much fluid flow, i.e. where diffusive transport is 
dominant compared to advection. 
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Table captions 
Table 1: Chemical data on micrite and sparite calcites from SIMS analysis. Data are in ppm. 
 
Sample and analysis C B Mg Ca Mn Fe Sr Ba 
Sparite -1 129446.64  6308.83 393460.45   1223.02 11.81
Sparite -2 129146.43 23.94 5115.38 394737.87 186.50 3013.43 1461.73 9.00 
Sparite -3 146558.82 26.70 6292.36 388559.84 187.52 5202.31 1088.08 11.68
Sparite -4    400800.00   1309.77 12.39
Sparite -5 126963.06 24.27 5423.77 390418.64 113.66 4300.19 997.43 12.39
Micrite -1 154828.34 95.72 9449.26 377907.61 202.58 12718.91 134.65 26.70
Micrite -2 142574.16 169.25 13236.91 366578.34 225.79 20158.86 154.90 40.18
Micrite -3 137525.12 77.28 10604.31 374339.86 173.09 15110.50 115.98 29.94
 
Table 2. Outlet solution concentrations as a function of time. Data are in mol.l-1. 
t (h) Ca Mg Sr Ba Mn Na K Li B Rb 
1   2.25E-07 1.23E-08 5.56E-08   2.67E-08 2.39E-08 3.24E-09
2 1.17E-03 2.19E-05 2.48E-07   9.65E-03 1.25E-04    
3   3.17E-07 8.66E-09 7.67E-08   1.33E-08 1.19E-08 2.64E-09
4 1.41E-03 2.37E-05 4.28E-07   9.85E-03 1.23E-04    
5   5.27E-07 8.11E-09 8.54E-08   1.23E-08 1.25E-08 2.41E-09
6 1.64E-03 2.56E-05 7.10E-07   9.61E-03 1.15E-04    
7   8.64E-07 7.62E-09 9.58E-08   1.58E-08 9.95E-09 2.46E-09
8 1.69E-03 2.63E-05 9.70E-07   9.49E-03 1.03E-04    
9   1.04E-06 7.46E-09 9.80E-08   1.59E-08 7.67E-09 2.29E-09
10 1.67E-03 2.63E-05 1.19E-06   1.00E-02 9.98E-05    
11   1.35E-06 6.94E-09 1.52E-07   1.61E-08 8.00E-09 2.05E-09
12 1.88E-03 2.98E-05 1.50E-06   1.01E-02 9.94E-05    
13   1.60E-06 6.53E-09 1.57E-07   2.09E-08 8.97E-09 1.84E-09
14 1.96E-03 2.98E-05 1.64E-06   9.26E-03 9.25E-05    
15   1.89E-06 7.27E-09 1.68E-07   2.08E-08 1.17E-08 2.07E-09
 
Figure captions 
 
Figure 1. Dissolution process according to the sugar-lump model. The matrix is composed of (a) spherical 
grains of surface area Sr0 (b) which dissociate into smaller grains, thus increasing the water-exposed 
surface area. (c) Subsequently, the individual particles dissolve which reduces the surface area 
 
Figure 2. (a) Thin section of the rock observed with optical microscopy in transmitted light. (b) Scanning 
electron microscopy (SEM) observations of the sparite and the micrite 
 
Figure 3. Schematic representation of the flow-through experimental setup 
 
Figure 4. (a) Permeability, total porosity measured from fluid chemistry and by XMT with time, and (b) 
Average porosity along the flow direction axis z, at times t0, t1 and t2 , and porosity difference between t1 
and t0 (t1 - t0), and t2 and t0 (t2 - t0) 
 
Figure 5. XMT cross-section of the sample at t0, t1 and t2 (z = 1.02 mm) 
 
Figure 6. Concentration of Ca, Sr and Ba at the sample outlet during the experiment (log scale) 
 
Figure 7. (a,b,c) XMT image of the pore structure at t0, t1 and t2 showing the geometry changes of the 
sparite and micrite grains (z = 0.45 mm), and (d) geometrical model of spherical surface area growth and 
reduction for sparite and micrite 
 
Figure 8. (a) Variation of reactive surface areas (percentage) of micrite and sparite that are reactive within 
the sample during the experiment, and (b) total calcium flux released by the sample and calcium flux from 
micrite and sparite 
 
Figure 9. (a) Flux of Ca, and (b) Ca, Sr and Ba concentrations at the sample outlet using the constant 
surface area model 
 
Figure 10. (a) Flux of Ca, and (b) Ca and Sr concentrations at the sample outlet using the spherical-grain-
and-pore model 
 
Figure 11. (a) Flux of Ca, and (b) Ca and Sr concentrations at the sample outlet using the sugar-lump 
model 
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Climat désordonné, catastrophes naturelles à répétition, fonte de glaciers, élévation du niveau de la mer :
notre planète est en danger.
L’augmentation de l’effet de serre est en grande partie due au rejet important de CO2,
produit en quantité considérable par les transports, l’habitat ou les activités industrielles.
Trois étapes dans la séquestration géologique du CO2 :
1. Le gaz est injecté et il circule avec l’eau dans l’espace poreux du
    réservoir. C’est un piégeage hydrodynamique.
    H2O + CO2 ↔ H2CO3 ↔ H+ + HCO3-
2. Le gaz va peu à peu se solubiliser dans le fluide en place :
    il s’agit d’un piégeage  aqueux.
    HCO3- ↔ H+ + CO32-
3. Enfin le gaz dissous peut réagir avec les minéraux. Le CO2 peut
    alors se fixer sous forme solide. Il s’agit du piégeage minéral.
   Ca2+ + CO32- ↔ CaCO3↓  ,   Mg2+ + CO32- ↔ MgCO3↓
Une solution : La séquestration géologique.
Le principe consiste à capter le CO2 à son point d’émission (centrale
électrique, …), de le compresser et le transporter vers un site géologique
adéquat pour son stockage (réservoir pétrolier, aquifère, océan).
CO2
CO32-
Ca2+
HCO3-
CaCO3
Conséquences de l’injection de CO2 :
Mesures et analyses effectuées au laboratoire
• Variation de la perméabilité de l’échantillon
• Evolution de la concentration en divers minéraux
  (calcite, dolomite, …)
• Modifications structurales à l’échelle du pore
   observées par microscopie électronique (MEB)
• Modifications structurales en 3D à l’échelle
   de l’échantillon quantifiées par tomographie
   synchrotron
Observation de l’échantillon
 par imagerie synchrotron :
Phénomène de Dissolution
Quelques chiffres:
Sur les 7Gt de CO2 émis par an, seul 3Gt peuvent être absorbés par la
nature (océan, végétation, …)
Diminuer de plus de 50% la quantité de CO2 rejetée
pour atteindre un équilibre!!!!
Idéalement, il faudrait réduire à 3Gt les émissions annuelles de
CO2, soit 500Kg de CO2 par personne et par an.
Or, une voiture qui roule en moyenne 20 000Km/an rejette à elle
seule 4 tonnes de CO2!!!!
Linda Luquot
Doctorante Laboratoire de tectonophysique
Email : luquot@msem.univ-montp2.fr
Réalisation d’expériences d’injection de CO2 à
travers des roches sédimentaires à 150 bar et
150°C (conditions in situ).
Afin de prédire l’évolution des sites de stockages
dans les siècles à venir, il est nécessaire de
décrire avec précision les vitesses de réaction des
différents minéraux (étape n°3) et les
conséquences sur les propriétés pétrophysiques.
Dolomite
Observation au MEB :
Anhydrite
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Comment réduire les émissions de CO2 
dans l'atmosphère ?
